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Résumé
Les émissions anthropiques (industrielles, agricoles, de combustion) et naturelles
(biogéniques, feux de biomasse, poussières désertiques) sont autant de sources qui aﬀectent
notre atmosphère. D’un impact rapide et quantifiable sur la qualité de l’air à une probable
modification climatique, leur action est variée en termes d’espèces chimiques émises et
de conséquences sur l’environnement et la santé humaine. En plus d’un impact direct
localement, les panaches de gaz traces et de particules émis peuvent subir un transport
à longue distance. Ce transport induit des modifications de leurs caractéristiques et
donc de leur impact. Une mesure locale n’est alors pas suﬃsante pour comprendre le
problème dans son ensemble. Les missions satellitaires apportent alors une information
complémentaire déterminante puisqu’elles permettent une observation à l’échelle globale
pour de nombreuses espèces. Cette vision globale de la troposphère a en particulier mis en
évidence l’importance du transport intercontinental de la pollution et les fortes incertitudes
dans sa représentation par les modèles de chimie et transport. Ce travail de thèse a permis
d’améliorer la caractérisation et la quantification de l’impact relatif des émissions locales
et des espèces transportées à longue distance sur la pollution régionale en se basant sur
le couplage entre observations satellitaires et modélisation. Les observations utilisées sont
les mesures des réseaux de surface AIRBASE et AERONET pour concentrations et les
épaisseurs optiques, des satellites MODIS et PARASOL pour les propriétés optiques des
aérosols, du lidar CALIOP pour la structure verticale des panaches. La modélisation a été
réalisée avec le modèle météorologique WRF et le modèle de chimie-transport CHIMERE.
Afin de comparer directement les résultats des simulations aux mesures, un nouvel outil a
été développé. La valeur ajoutée de cet outil par rapport aux outils de calculs de propriétés
optiques déjà existants est la simulation de données lidar de niveau 1. Ainsi, ce travail
illustre également l’information supplémentaire qui peut être attendue de l’utilisation des
observations lidar pour l’analyse des événements de pollution particulaire. Les compa-
raisons entre modèle et observations ont été réalisées sur la région Euro-Méditerranéen
et pendant l’été 2007, période pendant laquelle neuf évènements intenses de transport
d’aérosols minéraux venant d’Afrique et de feux de forêts sur l’ensemble de la région sont
venus s’ajouter aux sources anthropiques et biogéniques. Les principaux résultats montrent
une contribution significative de ces sources aux dépassements du seuil de pollution tant
au niveau local que régional. Spécifiquement pour les feux, nous avons pu montrer que
cette source particulière de particules dans l’atmosphère était responsable à elle seule de
40 à 55% des jours de dépassements cumulés pendant tout l’été et observés en Europe
de l’Est. Les informations obtenues ont aussi permis de mettre en évidence les points
critiques pour la simulation des aérosols liés aux paramétrisations considérées (distribution
en taille des aérosols, hauteur d’injection, diﬀusion verticale), aux émissions et au transport.
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1 Introduction
1.1 La pollution atmosphérique régionale
Le développement d’épisodes de pollution dépend à la fois des émissions de polluants
(d’origines anthropiques et naturelles), des processus photochimiques et des conditions
météorologiques. Les émissions anthropiques regroupent les aérosols issus de l’industrie (e.g.
centrales à charbon), du transport (e.g. trafic routier, maritime, aérien), de l’agriculture
(élevage, engrais, feux agricoles) ou bien du secteur résidentiel (e.g. chauﬀage au bois).
Les sources naturelles sont d’origine marine (e.g. sels marins), terrigène (e.g. poussière
désertique, pollens), biogéniques (végétation) et volcanique (aérosols soufrés).
En plus des polluants atmosphériques gazeux (e.g. ozone, dioxyde d’azote), les parti-
cules en suspension dans l’atmosphère (aérosols) s’ajoutent à la longue liste de substances
ayant des eﬀets dommageables aussi bien pour la santé humaine que pour l’environnement.
Depuis la mise en évidence de leur importance pour l’environnement, les aérosols sont de-
venus un sujet de préoccupation majeure. Leurs impacts au niveau local et régional mais
aussi à plus grande échelle avec le transport intercontinental de polluants, sont étroitement
liés à la dégradation de la qualité de l’air (Monks et al., 2009). A plus grande échelle spa-
tiale et temporelle, les aérosols sont connus pour modifier de manière directe et indirecte
les propriétés radiatives de l’atmosphère et par conséquent le climat.
Leur connaissance reste cependant soumise à de nombreuses incertitudes. Les aérosols
sont caractérisés par une grande diversité en taille (de quelques nanomètres à une dizaine
de micromètres), en composition chimique (e.g. sulfates, nitrates, carbone organique, car-
bone suie, poussières minérales et industrielles, sels marins) et en forme (e.g. plaquettes,
sphéroides, cristaux) en fonction de leur origine et de la chimie associée.
Le transport à longue distance de la pollution particulaire est un autre facteur d’une
grande importance quant à la pollution atmosphérique particulaire. Une région source
spécifique pourra ainsi avoir un impact considérable sur la qualité de l’air dans une région
voisine en augmentant les niveaux de fond. Cependant, le rôle du transport varie avec la
localisation des émissions considérées (e.g. Akimoto, 2003) et son impact reste diﬃcile à
quantifier.
A l’échelle d’une ville ou d’une région et d’un point de vue de la qualité de l’air, ce
type de pollution atmosphérique peut avoir des eﬀets néfastes sur la santé humaine (e.g.
Donaldson et al., 2001; Brunekreef and Holgate, 2002; Davidson et al., 2005). Les eﬀets
sanitaires de la pollution particulaire concernent principalement le système respiratoire et
cardio-vasculaire. Cependant, la fonction de plusieurs autres organes peut également être
influencée (Kampa and Castanas, 2008). Selon le projet européen Aphekom ("Improving
Knowledge and Communication for Decision Making on Air Pollution and Health in Eu-
rope") qui a évalué l’impact sanitaire de particules dans 25 grandes villes européennes, les
niveaux actuels de concentrations en particules en Europe se traduit par une perte d’espé-
rance de vie de près de deux ans pour les personnes âgées de 30 ans et plus (en fonction de
la ville et du niveau moyen de pollution). Cela représente 19000 décès/an sur ces 25 villes,
dont environ 80% liés à des maladies cardio-vasculaires. L’importance des particules pour
la santé humaine est donc évidente et des dispositions relatives à la qualité de l’air ont été
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définies par l’Union Européenne en se basant sur la concentration massique en particules de
diamètre aérodynamique inférieur à 10 µm (PM10 en µg m 3). Les normes existantes pour
les particules PM10 sont fixées à 40 µg m 3 (seuil maximal) pour la concentration moyenne
annuelle et à 50 µg m 3 pour la concentration moyenne journalière (seuil à ne pas dépasser
plus de 35 fois/an). En revanche le seuil pour les particules de diamètre aérodynamique
inférieur à 2.5 µm (PM2.5) est limitée, pour les concentrations moyennes annuelles, à 25 µg
m 3. La nocivité des aérosols dépend de leur composition, de leur concentration et de leur
taille. Généralement, plus une particule est fine plus elle va pénétrer profondément dans
les voies respiratoires et donc avoir un impact important sur la santé.
Les aérosols sont aussi connus pour leur eﬀet radiatif, c’est à dire pour leur capacité
à atténuer le rayonnement solaire par absorption et/ou par diﬀusion. Une des premières
conséquences de l’eﬀet radiatif des aérosols est la diminution de la visibilité (Bäumer et al.,
2008; Vautard et al., 2009). L’extinction du rayonnement par les aérosols est largement
corrélée aux émissions anthropiques (Seinfeld and Pandis, 1997). En eﬀet, Vautard et al.
(2009) ont constaté un déclin massif (environ 50% en 30 ans) de la faible visibilité dans toute
l’Europe, résultant de l’amélioration de la qualité de l’air en Europe dans les deux dernières
décennies en raison de politiques de contrôle des émissions anthropiques. Egalement, les
interactions entre les aérosols atmosphériques et le rayonnement ont pour conséquence la
modification des taux de photolyse et des réactions photochimiques de formation de certains
composés gazeux comme l’O3 (e.g. Dickerson et al., 1997; Jacobson, 1998). Le forçage
radiatif des aérosols génére aussi des mécanismes de rétroaction non-linaires entre particules
et météorologie (e.g. Ramanathan et al., 2001). Plus précisément, la modification des flux
radiatifs par les aérosols entraîne des changements de la température et de l’humidité
atmosphèrique ainsi que de la formation de nuages et donc de la précipitation. En revanche,
la composition chimique (e.g. Carslaw et al., 2010) et la taille (Pateraki et al., 2012) des
aérosols varient en fonction des conditions météorologiques.
En plus d’un eﬀet direct local sur la qualité de l’air et les conditions météorologiques,
ces processus peuvent avoir un impact significatif à l’échelle régionale où le développement
d’épisodes de pollution particulaire dépend à la fois des émissions de polluants primaires,
des processus photochimiques et des conditions météorologiques. Un exemple est la per-
turbation des cycles biogéochimiques terrestres et océaniques (e.g. Andreae and Crutzen,
1997; Mahowald, 2011). Ceci se produit en modifiant le climat des écosystèmes, et donc
les flux biogéochimiques, ou par le dépôt chimique des éléments nutritifs qui stimulent la
croissance ou, alternativement, des toxines qui aﬀaiblissent la croissance des écosystèmes.
Le dépôt des aérosols acides (tels que les sulfates ou les nitrates) peut aussi provoquer des
précipitations anormalement acides avec des conséquences négatives sur la flore et la faune
et sur les éléments construits du patrimoine mondial par l’érosion de nombreux matériaux
ainsi que la corrosion de certains métaux. Le transport à longue distance des particules est
donc un facteur important dans la compréhension de l’ensemble du système.
A l’échelle globale et d’un point de vue climatique, la rétrodiﬀusion du rayonnement
par les aérosols cause un refroidissement du climat terrestre alors que l’absorption pro-
voque son réchauﬀement (Forster et al., 2007). De manière semi-directe ce réchauﬀement
perturbe l’équilibre thermique de l’atmosphère et donc la formation des nuages. Enfin de
manière directe, les aérosols contrôlent en partie la formation des nuages en agissant comme
noyaux de condensation des gouttelettes d’eau, mais également en modifiant leurs proprié-
tés optiques, suite à un changement de leurs propriétés microphysiques (e.g. Lohmann and
Feichter, 2005).
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Introduction
1.2 Etude de la région Euro-Méditerranéenne
Cette thèse est focalisée sur la région Euro-Méditerranéenne, une région avec des ca-
ractéristiques morphologiques assez particulières et un climat très contrasté subissant l’in-
fluence de nombreuses sources diﬀérentes.
Le bassin Méditerranéen est entouré par 21 pays africains, asiatiques et européens.
Entre ces régions densément peuplées, fortement industrialisées au nord, et moins peuplées
et désertiques plus au sud, nous trouvons des aérosols de combustion fossile, de l’industrie,
des transports et de la poussière désertique transportée depuis l’Afrique. De plus, de forts
événements de feux de forêts sont un phénomène récurrent surtout pendant la période
estivale. Cette concentration des sources de pollution diﬀérentes peut exercer des pressions
considérables sur la qualité de l’air de la région.
1.2.1 Caractéristiques et morphologie
La mer Méditerranée, la plus grande mer intérieure au monde, est presque entièrement
fermée étant reliée à l’océan Atlantique seulement par l’étroit détroit de Gibraltar (14,4
km de large et d’une profondeur d’environ 0.3 km). Sa superficie, à l’exclusion de la mer
Noire, est d’environ 2.5 millions de km2 avec une étendue d’environ 3700 km en longitude
et 1600 km en latitude. La profondeur moyenne est de 1.5 km avec une valeur maximale de
5.15 km dans la mer Ionienne. Ces caractéristiques morphologiques sont assez particulieres.
Par example, la plupart des autres bassins marginaux ont une étendue et profondeur plus
petite (e.g. Baltique) ou ils sont connectés à l’océan à travers des ouvertures beaucoup
plus larges (e.g. golfe du Mexique, mer d’Arabie). L’orographie de cette région est aussi
assez complexe car elle varie entre paysages marins et côtiers, plaines (e.g. Plaine de Pô) et
montagnes (e.g. les Pyrénées, les Alpes). La présence des caractéristiques morphologiques
particulières (e.g. péninsules, orographie) a des conséquences importantes sur la circulation
atmosphérique et donc sur le budget d’aérosols du pourtour Méditerranéen.
1.2.2 Conditions météorologiques et climat
Le climat méditerranéen est caractérisé par des hivers doux et humides, et des étés
chauds et secs. Pendant l’hiver, les zones de haute pression dérivent vers l’équateur, et
le temps devient davantage dominé par les dépressions de basse pression accompagnées
de pluies. En été, les zones de haute pression des zones subtropicales dérivent vers le
nord de mai à août et vers le sud de novembre à février. Elles sont coïncidentes avec des
températures sensiblement plus élevées et peu de précipitations.
L’important gradient méridien est représenté par la transition des régions chaudes et
arides vers un climat humide montagneux avec des glaciers permanents au-delà d’environ
2000 km. Il existe de fortes diﬀérences d’albédo entre le nord et le sud (Bolle, 2003).
En raison de sa latitude, la mer méditerranée est située dans une zone de transition, où la
variabilité des latitudes moyennes et tropicales sont à la fois importantes et en concurrence.
La partie nord de la région méditerranéenne présente un climat maritime côtier de l’ouest,
tandis que la partie sud est caractérisée par un climat subtropical désertique. Le climat
méditerranéen est aussi exposé à la mousson d’Asie du sud en été et le système de hautes
pressions de la Sibérie en hiver. La partie sud de la région est en grande partie sous
l’influence de la branche descendante de la cellule de Hadley, tandis que la partie nord est
plus liée à la variabilité des latitudes moyennes, caractérisé par la NAO (North Atlantic
Oscillation) et d’autres mécanismes de téléconnexion de moyenne-latitude (Xoplaki et al.,
2004; Hoerling et al., 2004). Ces particularités climatiques favorisent une accumulation
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considérable d’aérosols avec des caractéristiques diﬀérentes et une haute variabilité spatiale
et temporelle (Hodnebrog et al., 2012).
1.2.3 Diﬀérents types d’aérosols
Le long des côtes Méditerranéennes et principalement au nord du bassin, de nombreuses
agglomérations et sites industriels constituent des sources anthropiques importantes qui
entrainent des émissions de gaz et de particules qui peuvent être transportées sur de grandes
distances vers le sud (Ansmann et al., 2003; Lelieveld et al., 2002). En eﬀet, plusieurs études,
basées sur des mesures (e.g. Querol et al., 2009; Putaud et al., 2010) ou des simulations
de modéles (e.g. Textor et al., 2006), ont constaté un maximum européen en aérosols par
rapport à d’autres régions du nord et d’Europe centrale. D’après l’étude de Putaud et al.
(2010) basée sur des mesures de concentration au sol obtenues au cours de la dernière
décennie à plus de 60 sites à travers l’Europe, la valeur moyenne annuelle de PM10 et
PM2.5 est significativement plus élevée au sud de l’Europe (médian = 36 µg m 3 contre
24-26 µg m 3 pour les régions du nord-ouest et du centre) avec un gradient croissant lors
du passage des sites ruraux à des sites urbains. D’après la même étude, les principaux
constituants de PM10 et de PM2.5 sont généralement des matières organiques (MO), SO4
et NO3. La poussière minérale et les sels marins sont les principaux constituants de plus
grosses particules (PM10 - PM2.5).
Dans la région ouest du bassin, les concentrations de PM présentent une saisonnalité
avec un maximum en été en raison d’une fréquence de précipitations diminuée pendant la
longue période sèche et des épisodes fréquents de poussières d’origine africaine (Perez et al.,
2006; Rodriguez et al., 2007). A l’est du bassin la saisonnalité est moins prononcée et les
maxima arrivent plutôt au printemps en raison de la fréquence plus élevée d’épisodes de
poussière dans cette région (Koçak et al., 2007). Querol et al. (2009) ont noté un éminent
gradient croissant ouest-est et nord-sud le long du bassin méditerranéen pour les PM10
et les PM2.5. Ces gradients sont attribués à la distance de sources de poussière et la plus
haute fréquence et intensité des événements de poussières africaines dans la partie est du
bassin par rapport à l’ouest.
Les aérosols solubles sont fortement présents en Méditerranée. D’après Querol et al.
(2009) les niveaux de sulfates augmentent progressivement à partir d’avril-mai pour at-
teindre des niveaux maximaux en mi-été, en raison de la photochimie, de la faible circula-
tion de masses d’air à l’échelle régionale et de l’augmentation de la profondeur de la couche
de mélange estivale. Le budget de sulfates à l’est du bassin est plus grand par rapport à
l’ouest. Les niveaux de nitrates à l’ouest du bassin présentent aussi une forte variabilité
saisonnière avec des maxima pendant les mois plus froids et des valeurs réduites pendant
la période estivale. Au contraire, à l’est du bassin, les valeurs de nitrate sont plus élevées
pendant l’été par rapport à l’ouest et sont diminuées au cours de l’hiver.
En outre, le bassin est composé de grandes zones forestières périodiquement victimes
d’incendies surtout pendant la saison estivale sèche. Les régions au sud de l’Europe sont
particulièrement aﬀectées et malgré leur nature sporadique, l’impact des émissions liées
aux feux (composés gazeux et aérosols, notamment de PM2.5) sur la qualité de l’air peut
s’avérer important tant au niveau local mais aussi á échelle régionale avec le transport à
longue distance de polluants (e.g. Langmann et al., 2008; Hodzic et al., 2007; Turquety
et al., 2007).
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1.3 Objectifs de la thèse
Cette thèse a pour objectif d’améliorer la caractérisation et la quantification de l’impact
relatif des émissions locales et des espèces transportées à longue distance sur la pollution
régionale en se basant sur la synergie entre observations satellitaires, mesures au sol et
modélisation. Les missions satellitaires apportent en eﬀet une information complémentaire
par rapport aux réseaux in situ, qui est déterminante puisqu’elles permettent une observa-
tion à l’échelle globale pour de nombreuses espèces. Nous exploitons plus particulièrement
les mesures de concentration de particules près de la surface (AIRBASE, EMEP), les ob-
servations d’aérosols par les satellites de l’A-Train (AQUA, PARASOL, CALIPSO) ainsi
que les mesures au sol du réseau des photomètres AERONET. Ce travail de thèse vise à
permettre à la fois une évaluation des sources locales, une meilleure prise en compte du
transport à longue distance et une quantification de l’impact relatif des émissions locales
et des espèces transportées à longue distance sur la pollution régionale.
1.3.1 Objectifs techniques
Les modèles de chimie-transport sont développés pour fournir des champs de concen-
trations chimiques alors que les observations de la télédétection fournissent des paramètres
optiques des aérosols. Par conséquent, une comparaison directe entre modèles et obser-
vations n’est pas possible. De plus, les diﬀérences sur les caractéristiques (e.g. résolution
spatiale, longueur d’onde d’observation) et sur les algorithmes de traitement des données
entre les diﬀérents satellites peuvent rendre la synergie entre modèle et observations com-
pliquée. Enfin, les inventaires d’émissions utilisés contiennent leurs propres incertitudes.
Pour tout cela, nous commençons la description des objectifs de ce travail par les objectifs
techniques :
• Observations : L’exploitation des diﬀérentes observations disponibles requiert une
vérification de la cohérence entre les diﬀérents capteurs. Pour cela, les capteurs MO-
DIS et PARASOL que nous utilisons dans le cadre de cette thèse sont comparés aux
mesures au sol du réseau de photomètres AERONET. Cela nous permet d’identifier
les points délicats de chaque instrument pour nos comparaisons.
• Méthodologie de comparaisons modèle-observations : La première étape de
ce travail concerne le développement d’un outil de comparaison directe entre les
observations et les résultats de simulations du modèle. Cet outil permet de traduire
les champs de concentration simulés aux mêmes paramètres géophysiques que ceux
fournis par les diﬀérents instruments considérés. En visant à une meilleure intégration
de toutes les observations disponibles, un tel outil doit aussi prendre en compte les
capacités spécifiques de chaque instrument utilisé.
• Modélisation : En exploitant la contrainte apportée par les mesures des réseaux
AIRBASE et AERONET et les observations satellitaires nous réalisons une évalua-
tion des inventaires d’émissions utilisés et de leur variabilité spatiale et temporelle.
Egalement, nous évaluons le schéma de diﬀusion verticale et la structure verticale de
panaches en fonction de la distance par rapport à la source d’émissions ainsi qu’autres
paramètres clés pour la simulation des aérosols (e.g distribution en taille, composition
chimique).
1.3.2 Objectifs scientifiques
La réalisation des objectifs techniques précédents va permettre d’aborder la problé-
matique principale de cette thèse qui porte sur la quantification de l’impact relatif de
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diﬀérentes sources d’aérosols avec un fort intérêt pour les feux de végétation. Il s’agit
d’une source importante pour de nombreux composés gazeux et de particules d’aérosols
(notamment des particules fines PM2.5) qui contribuent de manière significative au budget
troposphérique sur le plan local, régional et même mondial avec des conséquences directes
sur la qualité de l’air mais aussi sur le climat. Malgré son importance, les comparaisons
entre observations et simulations par diﬀérents modèles mettent en évidence les fortes
incertitudes sur notre connaissance des processus en jeu.
Nous présentons ici une description succincte des questions scientifiques qui font l’objet
de cette thèse :
• Quelle information apporte les observations disponibles, sur le contenu
régional en aérosols (PM2.5 et PM10) et quelle est la variabilité spatiale et
temporelle des particules dans la région d’étude ?
La distribution temporelle et spatiale des aérosols en région Euro-Méditerranée pour
la période couvrant les années de 2004 à 2010 sera étudiée. Les mesures de concen-
tration de particules en surface d’AIRBASE permettront de quantifier la charge en
aérosols à la surface. Ensuite, à l’aide des mesures de télédétection d’AERONET (en
surface) et du capteur passif (MODIS) nous allons analyser la quantité d’aérosols
integrés sur toute la colonne atmosphérique. Cela nous permettra de quantifier les
concentrations de fond pour les aérosols et d’identifier les zones et les périodes de
valeurs extrêmes.
• Quel est l’impact relatif des émissions d’aérosols minéraux et des feux de
forêt sur le bilan de pollution particulaire et sur les dépassements du seuil
de pollution ?
La synergie des observations avec CHIMERE permettra d’analyser des évènements
spécifiques de feux de végétation et de poussières minérales observés pendant l’été
2007. Ainsi, l’importance relative de ces sources sporadiques sur le budget local et
régional des aérosols sera examiné.
• Quelle est la contribution de chaque espèce chimique (e.g. carbone suie,
poussières minérales) ?
A l’aide du modèle CHIMERE nous analyserons le budget de chaque espèce chimique
dans toute la région d’étude et sa contribution sur le budget totale des aérosols.
• Quel est le rôle du transport à longue distance sur le budget local et
régional de pollution ?
Nous étudierons le transport de panaches de pollution et leur évolution au cours du
transport vers et depuis la région d’étude. L’analyse du transport se fonde sur la
synergie du modèle avec les mesures du lidar CALIOP. Nous nous intéresserons aussi
à l’analyse de son impact en surface en reposant sur de mesures de concentrations
au sol d’AIRBASE.
1.4 Plan du manuscrit
Le plan de la thèse est organisé en 6 chapitres et 2 annexes. Le chapitre 1 est intro-
ductif et a permis de présenter dans les grandes lignes la problématique de la thèse. Nous
introduisons la région d’étude Euro-Méditerranée et ses principales caractéristiques rela-
tives aux aérosols. Pour finir, les objectifs techniques et scientifiques de cette étude ont été
détaillés.
Le chapitre 2 présente tout d’abord, une classification des diﬀérents types d’aérosols
qui seront etudiés dans la suite, en fonction des paramètres clés pour leur modélisation.
Ensuite, nous présentons le modèle régional de chimie-transport, CHIMERE qui est utilisé
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dans le cadre de cette thèse. Nous détaillons les processus physico-chimiques critiques pour
la modélisation des aérosols et nous nous focalisons particulièrement sur les émissions des
aérosols minéraux et des aérosols issus de feux de végétation qui concernent le cœur de ce
travail.
Le chapitre 3 est consacré aux observations d’aérosols. Après une présentation des ré-
seaux de mesures de concentration particulaires près de la surface (AIRBASE, EMEP),
nous rappelons les notions fondamentales du transfert radiatif essentielles pour les proprié-
tés optiques des aérosols et nous introduisons les observations par télédétection (AERO-
NET, A-TRAIN) utilisées dans cette thèse. Pour valider la cohérence entre les diﬀérents
capteurs ayant des caractéristiques techniques diﬀérentes, nous proposons une comparaison
inter-instruments pour la période couvrant les années de 2005 à 2010.
Le chapitre 4 concerne l’analyse de la variabilité inter-annuelle des aérosols, basée ex-
clusivement aux mesures par les diﬀérents instruments considérés dans notre étude. La
complémentarié des mesures nous permettra de quantifier la variabilité temporelle et spa-
tiale des polluants particulaires ainsi que d’identifier les zones de valeurs extrêmes dans la
région d’étude.
Le chapitre 5 présente le simulateur d’observables OPTSIM. Nous détaillons le principe
de fonctionnement de cet outil pour la simulation des paramètres optiques des aérosols
ainsi que du signal lidar. Ensuite, nous proposons une validation d’OPTSIM sur un cas
académique et nous porterons une attention particulière sur les incertitudes dans le calcul
des paramètres lidar. Pour finir, nous présentons une application du simulateur à un cas
d’étude réel qui concerne deux événements de transport de poussières minérales observés
pendant l’été 2007.
Le chapitre 6 s’articule autour des résultats de l’étude sur la quantification de l’impact
relatif des poussières minérales et des feux de végétation sur la qualité de l’air dans la région
Euro-Méditerranée. Ces résultats sont rédigés en anglais car constituent le manuscrit d’un
article qui sera soumis dans la revue "Atmospheric Chemistry and Physics" (ACP).
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2 Les aérosols atmosphériques : Principales carac-
téristiques et modélisation
Ce chapitre présente les diﬀérents types d’aérosols présents dans l’atmosphère et qui
seront analysés à la fois par mesures et modélisation dans la suite de ce manuscrit. La
section 2.1 présente tout d’abord les caractéristiques physico-chimiques et radiatives des
diﬀérents aérosols. La section 2.2 présente ensuite la méthodologie de modélisation de ces
aérosols à la fois pour leurs émissions, leur chimie et leur dépôt. Cette modélisation se place
dans le cadre du modèle CHIMERE qui a été utilisé pour cette étude. La partie concernant
les émissions de feux et d’aérosols minéraux est présentée plus en détails, afin de pouvoir
analyser les résultats présentés dans les chapitres suivants sur le transport des panaches
observés et modélisés sur la région Euro-Méditerranée.
2.1 Les diﬀérents types d’aérosols
La carte présentée sur la Figure 2.1 montre une concentration moyenne d’aérosols en
surface et sur le globe. Ces valeurs correspondent aux concentrations d’aérosols dont le
diamètre médian est inférieur à 2.5 µm, notés PM2.5. Leur origine n’est pas spécifiée et le
"mélange" présenté correspond à des aérosols de pollution (dits anthropiques), biogéniques
ou naturels.
Figure 2.1 – Concentration moyenne des aérosols de diamètre inférieur à 2.5 µm sur le
globe pour les années 2001- 2006 (van Donkelaar et al., 2010).
Ces aérosols vont tous être comptabilisés dans le bilan de pollution mais ils ont des
caractéristiques très diﬀérentes. Pour évaluer leur cycle de vie, il va falloir quantifier leurs
émissions, leur transport et leur dépôt. Les aérosols peuvent être répertoriés suivant diﬀé-
rents critères : leur origine, leur taille, leur composition chimique et leur impact radiatif.
Ces diﬀérentes classifications sont présentées rapidement dans la suite.
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Figure 2.2 – Spéciation typique d’un aérosol continental
2.1.1 Origines des aérosols
On peut classer les aérosols en fonction de leurs sources et de leurs transformations : les
aérosols primaires sont émis directement dans l’atmosphère et les aérosols secondaires
sont le résultat de la conversion de gaz en particules.
Les aérosols primaires ont diﬀérentes sources qui sont :
• Les sources naturelles continentales : terrigènes (notamment par érosion éolienne), vol-
caniques, feux.
• Les sources marines : particules marines soulevées par le vent en surface des océans
(comme les sels de mer),
• Les sources anthropiques, comme les combustions ou industries (cimenteries etc...)
La Figure 2.2 montre un exemple typique de composition d’un aérosol en fonction
de sa source et de sa composition chimique. Si la part relative des composés primaires
et secondaires est considérée, sur cet exemple, comme équivalente, on peut noter que la
fraction secondaire sera dominée par les sulfates et organiques secondaires, avec une fraction
moins importante de nitrates, ammonium et suies.
Type d’aérosol Masse émise par an
Aérosol primaires naturels
Poussières désertiques 1000-3000 Tg
Sels marins 1000-6000 Tg
Aérosols de feux de biomasse 20-35 Tg
Aérosols primaires biogéniques 1000 Tg
Précurseurs d’aérosols secondaires naturels
DMS 20-40 Tg S
SO2 volcanique 6-20 Tg S
Terpènes 40-400 Tg
Aérosol primaires anthropiques
Poussières industrielles 40-130 Tg
Aérosols de feux de biomasse 50-90 Tg
Carbone suie 6-10 Tg
Carbone organique 20-30 Tg
Précurseurs d’aérosols secondaires anthropiques
SO2 70-90 Tg S
Composés Organiques Volatiles (COV) 100-560 Tg C
NH3 20-50 Tg S
Tableau 2.1 – Masses émises des principaux types d’aérosols (d’après Boucher 2012)
Le Tableau 2.1 liste les aérosols atmosphériques primaires ou les précurseurs d’aérosols
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Figure 2.3 – Les diﬀérents types d’aérosols en fonction de leur source sur la région Euro-
Méditerranée
secondaires en fonction de leur origine et donne des ordres de grandeurs de leur masse
émise dans l’atmosphère. Nous notons que les particules primaires comme les poussières
désertiques, les sels marins et les biogéniques dominent complètement la masse totale des
aérosols (Forster et al., 2007). Les aérosols primaires anthropiques ont des émissions d’un
ordre de grandeur plus petit que les primaires naturels, mais ils auront un impact important
sur la qualité de l’air et sur la santé, étant émis dans les régions les plus peuplées.
Ce travail de thèse se focalise sur la région Euro-Méditerranée. La Figure 2.3 présente
de manière simplifiée les diﬀérents types d’aérosols en fonction de leur source. On note que
l’Afrique produit essentiellement des aérosols minéraux. Sur la côte nord de la Méditer-
ranée, on note des régions de feux de forêt (Espagne, France, Italie, Grèce). Les aérosols
sont dominés par la pollution antrhopique en Europe de l’ouest et du nord, alors que de
nombreux feux de biomasse produisent des aérosols en Europe du nord et à l’est. En Ita-
lie, l’Etna est une source de sulfate constante et la mer Méditerranée produit des aérosols
marins sous forme de composés biogéniques et de sels de mer.
2.1.2 Forme et taille des aérosols
La forme des aérosols peut considérablement varier en fonction de leur origine et de
leur cycle de vie (Figure 2.4). Alors que certains aérosols sont de forme sphérique, d’autres
peuvent être sous forme de plaquettes ou d’agrégats de forme quelconque. De plus, la taille
de ces particules peut varier dans une large gamme de quelques nanomètres à quelques
dizaines de micromètres. Afin de pouvoir les classer par taille, mêmes s’ils ne sont pas
sphériques, la notion de diamètre aérodynamique est utilisée : on considèrera le diamètre
aérodynamique Dp d’une particule comme étant celui qu’aurait eu cette particule si elle
avait été sphérique et en conservant ses principales propriétés de taille pour la sédimentation
ainsi que pour son eﬀet radiatif.
Pour un même type d’aérosol (comme une particule minérale), on va avoir, dès l’émis-
sion, diﬀérentes tailles émises dans l’atmosphère. Contrairement à des espèces gazeuses,
moléculaires, les aérosols doivent donc être considérées en fonction de leur distribution
en taille. L’étude de l’ensemble des populations d’aérosols montre que l’on peut distinguer
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Figure 2.4 – Exemple des diﬀérentes formes d’aérosols atmosphériques
trois modes principaux (Boucher, 2012) :
• 0.01 µm < Dp < 0.1 µm : mode ultrafin
• 0.1 µm < Dp < 1 µm : mode d’accumulation
• 1 µm < Dp < 100 µm : mode grossier
En masse, par exemple, une unique particule de 10 µm sera équivalente à 10 milliards
de particules de 0.01 µm. Par rapport à ces distribution typiques, et dans le cadre de cette
étude de pollution atmosphérique, les aérosols mesurés et surveillés sont notés PM2.5 et
PM10 : ils représentent l’ensemble de la distribution en masse jusqu’à un diamètre de 2.5 et
10 µm, respectivement. A partir de ces trois modes, et comme cela a été montré par Whitby
and Cantrell (1976), l’ensemble de la distribution des aérosols peut être représentée par
la somme de trois distributions log-normales. L’intérêt de ces distributions logarithmiques
est de pouvoir représenter la vaste gamme des aérosols tout en conservant des informations
précieuses sur leur cycle de vie et leur impact potentiel. Ces distributions peuvent elles-
mêmes être représentées en nombre (pour les aspects radiatifs et la santé) et en masse
pour l’émission, le transport puis la surveillance de la qualité de l’air. Une représentation
en taille typique est présentée sur la Figure 2.5.
Le cycle de vie des aérosols comportent trois grandes phases de formation, qui sont
iluustrées sur la Figure 2.6 et que l’on peut résumer comme suit :
• La nucléation : Ce processus décrit la formation d’une particule à partir d’espèces
gazeuses.
• La coagulation : La coagulation décrit les premières intéractions entre plusieurs parti-
cules. Des aérosols s’agglomèrent entre eux pour former de plus gros aérosols, sous forme
de chaines complexes. Ce processus est très dépendant de la concentration en aérosols
dans un volume d’air.
• La condensation : En fonction de leur capacité à aggréger d’autres molécules, dont de
l’eau, les aérosols vont grossir. Ce processus est directement dépendant des conditions
atmosphériques.
En fonction de leur représentation en nombre ou en masse, ces phases de formation vont
avoir un impact diﬀérent sur les aérosols. La nucléation va augmenter la concentration à
la fois en masse et en nombre. La coagulation ne changera pas la masse mais va diminuer
le nombre. La condensation gardera constant le nombre mais augmentera la masse.
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Figure 2.5 – Distributions en taille, en masse et en nombre, des aérosols.
Figure 2.6 – Schéma synthétique du cycle de vie des aérosols
Le Tableau 2.2 présente le temps caractéristique de résidence dans l’atmosphère des
aérosols en fonction des processus de condenation, coagulation, dépôt et transport. Ces
ordres de grandeurs sont présentés en fonction de l’origine des aérosols : urbain, rural,
marin et dans la troposphère libre.
2.1.3 Composition chimique
Les aérosols qui seront analysés dans la région Méditerranée vont aussi montrer une
grande diversité de composition chimique. Nous présentons ici les diﬀérentes compositions
chimiques existantes.
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Urbain Rural Marin Tropo. libre
Condensation 1s - 1h 30mn-1h 1-10h 2-20h
Coagulation (0.03 µm+ autres) 1h-2 jours 1-5 jours 10-30 jours 1-5 jours
Dépôt Dp=0.03 µm 10h-10 jours 1 mois 10h-10 jours -
Dépôt Dp=0.3 µm 1 mois 1 mois 1 mois -
Transport 2-5 jours 1-2 semaines 1-2 semaines 3 jours-2 semaines
Tableau 2.2 – Temps caractéristique de résidence dans l’atmosphère des aérosols
• Poussières minérales : d’origine naturelle (aérosols désertiques) ou anthropique (e.g.
cimenteries, agriculture), les particules minérales ont une composition chimique di-
rectement liée aux minéraux constituant le sol émetteur. Elles sont composées es-
sentiellement de silicates et d’oxydes de silicium, d’aluminium et de fer. La mise en
suspension dans l’atmosphère de ces particules est fonction du vent à la surface, du
type de la surface, de l’humidité du sol et de leur taille. Elles appartiennent généra-
lement à la fraction grossière des aérosols.
• Sels marins : Essentiellement composés de chlorure de sodium, les particules de sels
marins sont produites par l’éclatement de bulles d’air formées par le déferlement de
vagues sous l’action du vent. Cependant, ce phénomène donne lieu à la formation
de particules via plusieurs mécanismes diﬀérents. Il en résulte que nous trouvons des
particules qui couvrent une large gamme de taille (e.g. gouttes de film, gouttes de jet)
de l’ordre de quelques dizaines de micromètres, jusqu’au millimètre mais la majorité
de sels marins est répandue au mode grossier des aérosols.
• Carbone suie (BC) : Emis par des processus de combustion incomplète (e.g. car-
burants fossiles, feux de biomasse), les particules de suie émises sont composées de
carbone amorphe, d’hydrocarbures partiellement oxydés et d’hydrocarbures aroma-
tiques polycycliques (HAP). Même si sa contribution en masse est faible, le carbone
suie est très important puisqu’il est le composé atmosphérique le plus absorbant du
rayonnement solaire (dans le visible).
• Le carbone organique (OC) : Provenant à la fois de sources primaires (e.g. combustion
de biomasse, combustibles fossiles) et de sources secondaires liées à l’oxydation des
composés organiques volatils (COV) dans l’atmosphère, le carbone organique est un
mélange complexe de composés organiques.
• Sulfates (SO 2 4 ) : Espèce inorganique secondaire produit principalement par l’oxy-
dation du SO2 (anthropique ou volcanique) mais également par l’oxydation du DMS
(dimethylsulfure) en milieu marin. L’aérosol sulfate a une taille proche de 1 µm, ce
qui favorise la diﬀusion du rayonnement solaire.
• Nitrates (NO  3 ) : Espèce inorganique secondaire formé à partir de HNO3 par dis-
solution dans des particules aqueuses ou en réagissant avec NH3 (en phase gazeuse)
ou bien avec d’autres particules (e.g. sels marins, calcaire).
• Ammonium (NH +4 ) : Habituellement en forme de sulfate d’ammonium (NH4)2SO4
ou de nitrate d’ammonium NH4NO3. Le sulfate d’ammonium est obtenu par ré-
action de l’ammoniac NH3 avec l’acide sulfurique H2SO4 tandis que les aérosols de
nitrate d’ammonium se forment là où l’atmosphère est peu concentrée en sulfate mais
fortement concentrée en ammoniac.
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2.1.4 Propriétés radiatives
Cette section présente très rapidement les propriétés radiatives des aérosols qui seront
étudiées dans la suite de cette thèse. Ces propriétés radiatives sont nombreuses et com-
plexes. Nous ne présentons ici que les aspects concernant ce qui sera utilisé par la suite lors
de notre analyse, c’est-à-dire la définition de l’indice de réfraction.
Cet indice de réfraction, noté ⌘, caractérise la capacité des particules à diﬀuser/absorber
le rayonnement solaire. Il s’exprime sous la forme d’un nombre complexe tel que :
⌘ = n+ ik (2.1)
La partie réelle n représente la vitesse de propagation de l’onde électromagnétique
dans un milieu donné et elle est reliée à la capacité de diﬀusion des particules. La partie
imaginaire k représente la capacité d’absorption des particules. Cet indice de réfraction
dépend de :
• La longueur d’onde ( ) : La fréquence de la lumière (f) ne change pas quand elle
passe d’un milieu à un autre. La vitesse ⌫ de propagation, exprimée par ⌫ =  f ,
exige par conséquent que la longueur d’onde change. La partie réelle de l’indice de
réfraction peut être écrit en termes de longueur d’onde comme n =  o/  où est  o
la longueur d’onde de la lumière dans le vide et   la longueur d’onde de la lumière
dans le milieu.
• La composition chimique de l’aérosol et du type de mélange de particules. La
composition chimique détermine la capacité d’extinction des particules. Le type de
mélange peut faire varier cette capacité (Lesins et al., 2002) en modifiant la compo-
sition chimique de particules ainsi que des paramètres liés principalement à la taille
des particules (Seinfeld and Pandis, 1997).
• L’humidité relative : Plus précisément, la partie réelle et imaginaire de l’indice de
réfraction des aérosols hydrophiles ont tendance à diminuer car la partie réelle de
l’indice de réfraction de l’eau (⇠ 1.33 dans le visible) est généralement inférieure à
celui associé à des particules sèches et sa partie imaginaire est proche de zéro (Hale
and Querry, 1973). Il en résulte que la capacité de diﬀusion et d’absorption des
aérosols va diminuer quand l’humidité relative augmente.
Le Tableau 5.1 regroupe les valeurs de l’indice de réfraction pour les principaux com-
posés des aérosols atmosphériques.
Espèce Indice de réfraction
532 nm 1064 nm
Carbone organique 1.63  2.32 · 10 2 i 1.63  7.0 · 10 4 i
Carbone suie 1.85  7.10 · 10 1 i 1.85  7.10 · 10 1 i
Poussière minérale 1.53  1.20 · 10 3 i 1.53  7.74 · 10 4i
Aérosol Organique Secondaire 1.56  3.0 · 10 3 i 1.56  3.0 · 10 3 i
Sulfate 1.44  1.0 · 10 8 i 1.42  1.64 · 10 6 i
Nitrate 1.61  0i 1.59  1.8 · 10 5 i
Ammonium 1.53  1.0 · 10 7 i 1.51  2.35 · 10 6 i
Sel marins 1.50  1.20 · 10 8 i 1.47  1.97 · 10 4 i
Eau ? 1.33  1.9 · 10 9 i 1.33  4.18 · 10 6 i
Tableau 2.3 – Liste des indices de réfraction en fonction de la longueur d’onde
pour les principaux constituants chimiques des aérosols. Source : Rapport technique
ADIENT/APPRAISE (http ://www.met.reading.ac.uk/adient/). ?Base de données HI-
TRAN, (Rothman et al., 2009).
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Une grande partie des incertitudes qui entourent les propriétés optiques des aérosols et
par conséquent leur eﬀet radiatif concernent la détermination précise de l’indice de réfrac-
tion. Pour les espèces inorganiques, il peut être déterminé expérimentalement et donc leurs
propriétés optiques sont relativement bien connues. De plus, ces composés atmosphériques
ne contribuent quasiment pas à l’absorption du rayonnement solaire dans le visible.
L’indice de réfraction des aérosols organiques est plus incertain en raison d’une diﬃculté
élevée à bien représenter leur composition chimique exacte en conditions atmosphériques
réelles. Plus précisement, il est possible d’avoir des variations selon la région, la source
d’origine, l’âge ou le type de mélange de particules. De plus, il y a souvent un manque
d’informations sur la variation spectrale de l’indice de réfraction (Kirchstetter et al., 2004).
Les aérosols constitués de composants hydrophiles tels que les sel marins, les sulfates
et les nitrates, sont très sensibles à l’humidité relative (RH pour "Relative Humidity" en
anglais) de l’atmosphère ce qui peut faire varier leur taille et donc avoir un impact sur leur
propriétés optiques.
La capacité de diﬀusion et d’absorption des aérosols va diminuer quand RH augmente.
Plus précisément, en plus de l’augmentation de leur taille due à l’absorption de vapeur
d’eau, les parties réelles et imaginaires de l’indice de réfraction des aérosols hygrophiles ont
tendance à diminuer car la partie réelle de l’indice de réfraction de l’eau pure est inférieur à
celui associé à des particules sèches et sa partie imaginaire est zéro. Cependant, l’extinction
dépend fortement aussi de la taille et les variations de l’indice de réfraction avec la RH ne
sont pas assez grandes pour contrebalancer la variation de la section eﬃcace des particules
en raison de l’augmentation de taille. Ainsi, la dépendance à la taille domine, ce qui conduit
globalement à une augmentation de l’extinction.
Les variations de l’indice de réfraction en fonction de l’humidité relative peuvent être
prises en compte à l’aide des relations d’Hänel qui relient le rayon "humide" d’une particule
à l’humidité ambiante (Hänel, 1976) :
rw = r(1 RH) ✏ (2.2)
où r et rw sont les rayons sec et humide et ✏ un facteur dépendant du type d’aérosol. Il
varie entre 0.25 pour la matière organique (Chazette and Liousse, 2001) et 0.285 pour les
particules solubles autres qu’organiques (Hänel, 1976).
2.2 Modélisation des aérosols avec CHIMERE
Cette section présente dans les grandes lignes le modèle de chimie-transport, puis, plus
spécifiquement, la modélisation des aérosols qui seront analysés par la suite. On se focalisera
donc plus particulièrement sur :
• Les émissions des aérosols minéraux (directe et par resuspension)
• Les émissions des produits de feux de forêt
• La chimie du soufre, des nitrates et des organiques secondaires.
• La représentation de la nucléation, de la coagulation, de la condensation et de l’absorp-
tion.
2.2.1 Principe général du modèle
CHIMERE est un modèle tri-dimensionnel eulérien de chimie-transport. A partir de
champs météorologiques pré-calculés, il calcule l’évolution spatio-temporelle des concen-
trations d’un grand nombre de polluants gazeux et particulaires sur un maillage tri-
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dimensionnel pour un domaine à aire limitée. Les résultats sont des champs de concen-
tration 4D (dx,dy,dz,dt). La résolution spatiale peut être choisie dans une gamme de un
kilomètre à une centaine de kilomètres et la résolution temporelle varie de quelques secondes
(pour la chimie urbaine) à la dizaine de minutes (pour le transport d’aérosols minéraux
non réactifs chimiquement). Les champs de concentration finalement stockés après un calcul
sont à pas de temps horaire.
Le modèle résout l’équation d’évolution d’une concentration atmosphérique (c) d’une
espèce donnée à l’instant t et au point x :
@c(x, t)
@t
=   div(V c)| {z }
advection
+ div
✓
⇢Kr c
⇢
◆
| {z }
diﬀusion
+  (c)|{z}
chimie
+S   P (2.3)
où V est le vent, K le coeﬃcient de diﬀusion turbulente,   la production/perte par
réaction chimique de l’espèce et S, P représentent respectivement les sources (émissions)
et les puits (e.g. dépôt) de cette espèce chimique.
Figure 2.7 – Représentation schématique du principe d’un modèle de chimie-transport
comme CHIMERE.
CHIMERE permet d’analyser des événements de pollution, d’étudier de processus par-
ticuliers liés à la pollution atmosphérique (e.g. transport), de faire des études de sensibilité
et de tester des scénarios (à court et long terme) d’émissions. Actuellement, il est aussi uti-
lisé de façon opérationnelle pour la prévision des principaux polluants gazeux (e.g. ozone,
oxydes d’azote) et particulaires (PM10, PM2.5) sur des domaines allant de la région (e.g.
Ile de France) au continental (e.g. Europe).
Un organigramme du principe général d’un modèle de chimie-transport est présenté
sur la Figure 2.7. Une description complète du modèle CHIMERE est donnée dans Menut
et al. (2013a) et le code et sa documentation sont en accès libre sur le site internet du
modèle (http://www.lmd.polytechnique.fr/chimere/). La version utilisée dans tout ce
travail de thèse est la version 2012.
Le modèle étant oﬀ-line, il lit des champs météorologiques et d’émissions pré-calculés
avant de réaliser la chimie et le transport. Dans le cadre de cette étude, les simulations
météorologiques ont été réalisées avec le modèle WRF. A partir des champs météorologiques
(vent, pression, humidité et température), les paramètres turbulents (vitesse de rugosité
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u⇤, coeﬃcient de diﬀusion turbulente Kz, hauteur de la couche limite) sont diagnostiqués
dans CHIMERE.
Les conditions initiales et aux limites sont données par des modèles globaux. Pour les
espèces gazeuses, une climatologie calculée avec le modèle global MOZART est utilisée (Ho-
rowitz et al., 2003). Pour les aérosols, les conditions initiales et aux limites proviennent de
LMDz-INCA (Textor et al., 2006) pour tous les aérosols sauf les minéraux, et de GOCART
pour les minéraux, (Ginoux et al., 2001). Afin de calculer le dépôt sec et les émissions
biogéniques, l’occupation des surfaces est calculée en utilisant la base de données GLCF
(Global Land Cover Facility) à 1 km de résolution, (Hansen and Reed, 2000).
Les émissions anthropiques sont calculées à partir de la base de données EMEP (Euro-
pean Monitoring and Evaluation Programme). Les espèces considérées (e.g. COV , NOx,
CO, SO2, NH3, OCAR, BCAR) sont fournies en masse annuelle par secteur d’activité
(codes SNAP).
Les émissions biogéniques sont calculées avec le modèle MEGAN (Model of Emissions
of Gases and Aerosols from Nature) pour les émissions de composés organiques volatiles
(COV) et de monoxyde d’azote (NO) dues à la végétation. Les émissions de sels marins
sont calculées en fonction de la vitesse du vent près de la surface d’après (Monahan, 1986).
A partir de ces champs météorologiques, de ces émissions et des conditions aux limites,
le modèle intègre l’équation 2.3 en prenant en compte le transport, la chimie des gaz et
particules et les dépôts secs et humides.
Le transport horizontal est calculé à partir du schéma de Van Leer, (Van Leer, 1979),
connu pour être peu couteux en temps de calcul mais aussi peu diﬀusif. Verticalement, les
espèces chimiques peuvent être transportées sous l’eﬀet du vent vertical ou diﬀusées par
turbulence.
La chimie gazeuse est basée sur le mécanisme MELCHIOR, (Lattuati, 1997) qui décrit
plus de 300 réactions de 80 espèces gazeuses. Ce mécanisme intègre les principaux processus
de photochimie d’intérêt pour l’étude de la pollution atmosphérique. Les taux de photolyse
sont précalculés à l’aide du modèle TUV ("Tropospheric Ultraviolet and Visible", (Madro-
nich et al., 1998). Une atténuation liée à l’épaisseur optique des nuages est diagnostiquée
à partir des champs météorologiques et pondère ces taux de photolyse.
Le dépôt sec est calculé en suivant l’analogie des résistances proposée par Wesely (1989).
Cette résistance dépend des paramètres météorologiques (e.g. turbulence atmosphérique),
la composition chimique de l’espèce considérée, et des caractéristiques de la surface ré-
ceptrice (végétation). Le dépôt humide correspond à la captation par les hydrométéores
(eau nuageuse, pluie, neige) d’espèces gazeuses et particulaires. Concernant le dépôt hu-
mide des gaz (HNO3, NH3, SO2 et H2O2), les processus (réversibles en cas d’évaporation)
pris en compte dans le modèle concernent leur absorption par les gouttes nuageuses et la
dissolution des gaz sous les nuages par les gouttes de précipitation.
2.2.2 Représentation sectionnelle des aérosols
Le module d’aérosols de CHIMERE est décrit dans Bessagnet et al. (2004). Nous rap-
pelons ici les grandes lignes des paramétrisations implantées dans le modèle.
A la fois par diﬃculté à mesurer dans la réalité et à représenter dans un modèle les
formes possibles des aérosols, les aérosols sont généralement considérés comme sphé-
riques. Les modèles de chimie-transport peuvent représenter les aérosols sous forme modale
ou sectionnelle. Dans le cas de CHIMERE, la représentation sectionnelle est utilisée et la
distribution en taille est découpée en diﬀérentes sections ou "bins". La Figure 2.8 montre
un exemple de distribution en taille d’aérosols et le nombre de bins permettant de la repré-
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senter. Les valeurs des 8 bins données sur cette figure correspondent aux valeurs utilisées
dans toutes les simulations présentées dans la suite de ce manuscrit.
Figure 2.8 – Représentation schématique de l’approche sectionnelle (en noir) et modale (en
rouge) pour modéliser la distribution en taille des aérosols. Les huits sections correspondent
aux bins définis pour CHIMERE.
La distribution massique q(x) d’une section donnée peut être exprimée en fonction de
la taille de particules (x) et de la masse totale (Q) dans la section :
q(x) =
dQ
dx
(2.4)
avec x le logarithme de la masse d’une particule (x = lnm). Par définition dans l’ap-
proche sectionnelle, q(x) est supposé constant dans chaque section. Il en résulte que la
masse totale dans une section est la somme des masses des diﬀérents composés d’aérosols
contenus dans la section.
Cette définition permet de couvrir toute la gamme de tailles à représenter et ainsi la
masse totale de particules s’écrit :
Qtot =
xmaxX
xmin
q(x)dx (2.5)
2.2.3 Les émissions d’aérosols minéraux
Les émissions d’aérosols désertiques dépendent du type de terrain et des conditions mé-
téorologiques de surface. Le principe physique général d’un flux vertical de particules est
basé sur le double processus saltation/sandblasting ou flux horizontal/vertical.
Ces deux grandeurs vont être déterminées pour chaque maille : chacune de ces mailles
pouvant représenter diﬀérents types de sols (donc avec diﬀérentes rugosités). Diﬀérentes
paramétrisations existent pour chacun de ces processus et nous allons présenter ici unique-
ment la configuration du modèle qui a été utilisée pour cette étude.
La saltation est calculée en suivant le schéma de Marticorena and Bergametti (1995).
Ce schéma permet d’estimer le flux de saltation à partir de données sur la surface (ru-
gosités), sur la minéralogie (type de grain) et de données météorologiques. L’estimation
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du déclenchement ou non de saltation est basée sur des calculs considérant les vitesses de
rugosité, u⇤. Pour un lieu donné, le vent moyen est ralenti par les obstacles et la surface,
cette contrainte définissant une vitesse de rugosité u⇤. A cette vitesse est reliée une hauteur
de rugosité z0m. A cette rugosité moyenne sur la maille se rajoute une rugosité à laquelle
l’érosion sera plus sensible : cette rugosité dépendra de la distribution en taille des par-
ticules érodables et de la présence ou non d’éléments non-érodables (arbres, roches etc.).
Finalement, l’érosion ne pourra se produire que si la vitesse de rugosité est supérieure à une
vitesse seuil u⇤t. Cette vitesse seuil u⇤t dépend de trois facteurs : la longueur de rugosité
moyenne de toute la surface z0m, celle plus spécifique de la partie érodable de cette surface
z0s, ainsi que du diamètre de la particule constituant la surface, Dp. Diverses études en
souﬄerie ont montré que la longueur de rugosité "lisse" (smooth) pouvait être estimée au
premier ordre telle que :
z0s ⇡ Dp
30
(2.6)
avec Dp le diamètre médian en masse de la plus grosse distribution en taille de grain
du sol. La dépendance de la vitesse de rugosité seuil à la taille de la particule n’est pas
linéaire. Diﬀérentes méthodes existent pour réaliser ce calcul et CHIMERE en contient
deux au choix : la paramétrisation de Iversen and White (1982) et la paramétrisation de
Shao and Lu (2000). Cette dernière a été utilisée pour les simulations.
Le calcul de la rugosité seuil peut être réalisé aussi suivant diﬀérents schémas comme,
par exemple dans Iversen and White (1982) ou Shao and Lu (2000). Dans le cadre de ce
travail, on a utilisé le schéma de Shao and Lu (2000) qui est une formulation plus récente
et qui a l’avantage d’être continue sur toute la distribution en taille.
u⇤t =
s
an
✓
⇢pgDp
⇢air
+
 
⇢airDp
◆
(2.7)
avec les constantes an = 0.0123 et   = 0.3 g · cm 2
Le flux de saltation intégré sur la verticale est estimé en utilisant la relation de White
(1986) :
Fh(Dp) =
K⇢airu3⇤
g
✓
1  u⇤t
ce↵u⇤
◆✓
1 +
u⇤t
ce↵u⇤
◆2
(2.8)
La densité de l’air est supposée constante, ⇢air = 0.00123 g ·cm 3 ainsi que la densité de
la particule, ⇢p. K reprsénte la fraction érodable de la surface totale considérée. La valeur
K=1 est utilisée en général (Alfaro and Gomes, 2001). Le calcul complet du flux horizontal
nécessite d’intégrer l’équation 2.8 sur toute la distribution des particules de Dminp à Dmaxp ,
tel que :
Fh =
Z Dmaxp
Dminp
Fh(Dp)dSrel(Dp)dDp (2.9)
avec Dminp =0.0001 cm et Dmaxp =0.2 cm afin de couvrir toute la gamme possible des
tailles des particules rencontrées en zone Sahélienne (à adapter si d’autres types de sols
doivent être décrits).
Le flux vertical d’aérosols minéraux ou sandblasting est calculé à partir de la para-
métrisation de Alfaro and Gomes (2001). Basée sur le comportement de l’énergie cinétique
de chaque taille de grain en fonction de la rugosité et de vitesse du vent, cette approche
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calcule le flux vertical avec la granulométrie associée. Le calcul étant à seuil et numérique-
ment instable, une version optimisée de Menut et al. (2005) est utilisée dans CHIMERE. Le
principe du calcul est basé sur l’estimation d’énergie de cohésion existante entre les grains.
Plus le vent est fort et donc la taille des agrégats en saltation, plus l’énergie cinétique est
importante et va donc casser ces cohésions et permettre l’émission.
Le flux de "sandblasting" total est calculé selon :
Fv,m,i =
NclassX
k=1
↵i(Dp,k)Fh(Dp,k) (2.10)
avec Nclass le nombre d’intervalles discrétisant le domaine de distribution en taille des
grains du sol, sur l’intervalle [Dminp : Dmaxp ]. Finalement, les trois flux verticaux (un par
mode) sont sommés et redistribués dans les ’bins’ des aérosols avec une distribution log-
normale. La discrétisation choisie s’étend de 0.01 à 40 µm.
n(Dp) =
Np
2⇡Dpln g
exp
 
 
 
lnDp   lnDp
 2
2ln2 g
!
(2.11)
Les bases de données de surface utilisées pour ces simulations sont issues d’une hybri-
dation entre les données satellite ERS et les données d’occupation des surfaces de USGS,
comme cela est présenté dans Menut et al. (2013b). La Figure 2.9 présente les valeurs
de rugosité de surface prises en compte et estimées à parti des mesures ERS et, pour un
vent académique de 12 m/s, les flux d’aérosols minéraux émis sur le domaine d’Afrique de
l’Ouest.
Rugosité des surfaces
Flux d’émissions
Figure 2.9 – Rugosité des surfaces issues des mesures ERS et cartes de flux d’émissions
d’aérosols minéraux pour un vent uniforme de 12 m/s
.
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2.2.4 Les émissions des feux de végétation
L’inventaire d’émissions développé au LMD dans le cadre du projet PRIMEQUAL
APIFLAME a été utilisé dans ce travail de thèse. Ce dernier a permis une évaluation
détaillée des émissions au cours du développement de la méthodologie grâce à l’analyse
précise d’un cas d’étude (Chapitre 6).
Le calcul est basé sur la formulation de Seiler and Crutzen (1980). Pour chaque espèce
modèle i, l’émission associée à un feux spécifique Ei (kg de l’espèce) est estimée en mul-
tipliant les surfaces brulées d’un certain type de végétation Aveg (m2) par la quantité de
combustible FLveg (kg de matière sèche (DM) · m 2) et par un facteur d’émission EFi,veg
(g · (kg DM) 1) comme cela est présenté dans l’équation suivante :
Ei =
nvegX
v=1
(Aveg ⇥ FLveg ⇥ EFi,veg) (2.12)
Les surfaces brulées sont estimées à partir des surfaces brulées journalières estimées à
partir des observations MODIS (produit MCD64) à une résolution de 500 x 500 m (Giglio
et al., 2009), couplé aux observations SEVIRI/METEOSAT (Roberts and Wooster, 2008)
afin d’éstimer une variabilité diurne moyenne (maximum vers 14-15 h).
La Figure 2.10 montre la distribution moyenne annuelle des surfaces brûlées en Europe
d’après les observations MODIS pour la période 2004-2010, ainsi que la fréquence d’obser-
vation d’un feu, sur une maille de 20 km. Les feux les plus intenses (surfaces brûlées les
plus étendues) sont localisés dans le Sud de l’Europe, et plus précisément sur le pourtour
Méditerranéen, mais des feux plus petits sont également très fréquents en Europe de l’Est.
La variabilité des surfaces brûlés mensuelles (Figure 2.11) montre par ailleurs un maximum
très net d’activité en été, et une très forte variabilité interannuelle. On note que l’année
2007, qui est discutée en détail dans le Chapitre 6, correspond à une année particulièrement
forte en Euro-Méditerranée.
Figure 2.10 – Variabilité mensuelle de surfaces brûlées pour les trois sous-domaines en zone
Euro-Méditerranée : ouest, centre et est.
En fonction de la localisation du feu, un type spécifique de végétation brulée est aﬀecté
en utilisant la base de données de surface USGS (de résolution 1 km). La charge en com-
bustible est estimée à partir des simulations du modèle de végétation ORCHIDEE (Krinner
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Figure 2.11 – Variabilité mensuelle de surfaces brûlées pour les trois sous-domaines en zone
Euro-Méditerranée : ouest, centre et est.
et al., 2005) et un facteur d’eﬃcacité dépendant de l’humidité des sols est appliqué afin de
déduire la quantité susceptible de brûler pour chaque type de végétation (FLveg). Enfin,
les émissions de carbone (ou DM, considérant qu’il y’a 45% de carbone comme cela est
précisé dans van der Werf et al. (2010) sont convertie en émissions pour chaque espèce mo-
dèle de CHIMERE. Pour cela, les facteurs d’émissions définis par Akagi et al. (2011) sont
utilisés. Une description complète de cette chaine algorithimique est donnée dans Turquety
and al. (2013). A partir de ces flux d’émissions surfaciques estimés, les émissions doivent
être injectées dans l’atmosphère en suivant le processus de pyroconvection (Freitas et al.,
2007; Rio et al., 2010). La version du modèle ne prend pas en compte explicitement cette
pyroconvection et, pour les simulations présentées ici, les feux sont injectés sous forme de
profils constants dans toute la couche limite.
2.2.5 Les espèces chimiques particulaires
Les particules prises en compte dans le modèle sont supposées en mélange interne,
c’est-à-dire que toutes les particules d’une même section ont, à un instant donné, la même
composition chimique. Actuellement, CHIMERE prend en compte des particules, consti-
tuées des espèces mentionnées dans le Tableau 5.1.
Nom Espèce modèle Origine
Carbone organique (OC) pOCAR Primaire
Carbone suie (BC) pBCAR Primaire
Poussiere pDUST Primaire
Particules primaires anthropiques pPPM Primaire
Sel marin pSALT Primaire
Ammonium (NO+4 ) pNH3 Primaire
Secondaires organiques pSOA Secondaire
Sulfate (SO2 4 ) pH2SO4 Secondaire
Nitrate (NO 3 ) pHNO3 Secondaire
Eau pH2O -
Tableau 2.4 – Liste des espèces prises en compte dans le module d’aérosols de CHIMERE.
Les espèces secondaires organiques (SOA) regroupent les espèces d’origine anthropique
(ASOA) et biogénique (BSOA). Les espèces carbone suie, carbone organique, et les pous-
sières industrielles peuvent aussi être regroupées dans les espèces primaires d’origine an-
thropique (pPPM). Enfin, les espèces modèle pNH3, pH2SO4 et pHNO3 sont prises en
compte sous toutes ses formes (e.g. ions, molécules, précipités).
Les espèces primaires pPPM et pNH3 nécessitent un inventaire d’émission alors que les
sulfates et les nitrates sont formés par oxydation du SO2 et desNOx. L’ammonium provient
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de la fixation de l’ammoniaque gazeux dans les particules sous diﬀérentes formes (e.g.
nitrate d’ammonium, sulfate d’ammonium). Les émissions des sels marins sont calculées
dans le modèle en fonction du rayon de particules et du vent surfacique (Monahan, 1986).
2.2.6 Transformation des aérosols
Dans ce paragraphe, nous décrivons les processus micro-physiques pris en compte dans
CHIMERE pour la modélisation de la dynamique des aérosols : la nucléation, la coagulation
et la condensation/absorption.
La nucléation concerne la formation de nouvelles particules atmosphériques de taille
nanométrique par la transformation de molécules en phase gazeuse vers une phase solide.
Ce processus favorisé dans des conditions humides et froides (Kerminen et al., 1997) induit
une forte augmentation du nombre de particules ultra-fines (diamètre entre 1 et 10 nm).
En revanche l’augmentation de la masse est faible. Dans CHIMERE, une paramétrisation
de la nucléation basée sur l’approche de Kulmala et al. (1998) est utilisée pour modéliser
la nucléation du mélange H2SO4/H2O. Le flux de masse d’acide sulfurique particulaire
formé par nucléation est ajouté dans la première section de taille du modèle (Dp=40 nm).
Il est calculé à l’aide de la relation :
 
dCH2SO4l
dt
!
=
D3⇢J⇡
6
XH2SO4
XH2SO4 + (1 XH2SO4)1898
(2.13)
où ⇢ est la masse volumique (1.5 g · cm 3) typique des particules nuclées. J repré-
sente le taux de particules nuclées (cm 3 · s 1), et XH2SO4 la fraction molaire de H2SO4
dans le cluster nucleé. Ces deux dernières variables sont déterminées de manière empi-
rique en fonction des paramètres météorologiques (e.g. humidité relative, température) et
des concentrations d’acide sulfurique et d’eau. Une fois formées, les molécules de H2SO4
peuvent soit être absorbées par d’autres particules déjà existantes soit former de petites
particules par nucléation. Les processus de nucléation et d’absorption d’acide sulfurique
dans les particules sont en compétition. L’absorption est favorisée dans des conditions très
polluées où la quantité de matière en suspension est significative alors que la nucléation
intervient que ponctuellement dans la journée dans des conditions peu polluées en contri-
buant à une forte augmentation du nombre de particules.
La coagulation correspond au mécanisme par lequel les particules s’agglomèrent pour
former des particules plus grosses. Ce processus diminue donc le nombre de particules alors
que la masse reste constante. De manière générale, la coagulation est principalement induite
par l’agitation thermique des aérosols (coagulation brownienne) qui conduit à leur collision.
Les aérosols peuvent également s’agglomérer par diﬀérents processus physicochimiques liés
au flux turbulent, à la sédimentation ou encore à leur structure (i.e forces de Van der Waals).
La coagulation est significative pour l’évolution des particules dont le diamètre est inférieur
à 1 µm. Pour des plus grosses particules, elle devient négligeable. En revanche, le processus
de sédimentation devient important. Dans CHIMERE, ce processus est représenté par la
paramètrisation de (Gelbard and Seinfeld, 1980). L’équation sectionnelle de coagulation
multi-constituant est donnée par la relation :
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où Ci est la concentration d’un composé k dans la section l et L le nombre total de
sections du modèle. Les coeﬃcients sectionnels de coagulation 1a  , 1b  , 2a  , 2b  , 3  et 4 
dépendent du diamètre des particules. Ces coeﬃcients sont directement issus du calcul
"oﬀ-line" des fréquences de collision des particules et dépendent de leur diamètre et des
conditions météorologiques.
Les processus de fixation d’une espèce semi-volatile sur la matière particulaire, absorp-
tion, adsorption ou condensation sont traités de manière analogue dans le modèle. Le
flux J (µg ·m 3 · s 1) d’une espèce se fixant sur une particule est donné par la relation :
J =
1
⌧
(G Geq) (2.15)
où ⌧ est un temps caractéristique dépendant des propriétés des particules et de l’espèce
transférée, G représente la concentration de l’espèce en phase gazeuse et Geq la concen-
tration à l’équilibre de cette même espèce. En représentation sectionnelle, le transfert de
masse (e.g. par condensation, absorption) dans une section de taille fixée résulte de deux
mécanismes diﬀérents :
• Une partie des espèces semi-volatiles peut condenser sur des particules (ou être ab-
sorbée par les particules) de la section, ce qui conduit à un gain de masse pour cette
section.
• Une partie des particules peut passer dans la section supérieure suite à leur
grossissement (e.g. par condensation) conduisant ainsi à une perte de masse dans la
section.
Pour les espèces semi-volatiles inorganiques (sulfates, nitrates, ammonium), la concen-
tration Geq est calculée à l’aide du modèle thermodynamique ISORROPIA (Nenes et al.,
1998). Pour les espèces organiques secondaires, Geq est calculé à partir d’un coeﬃcient de
partition en fonction de la température. Le calcul de l’équilibre nécessite de déterminer les
coeﬃcients d’activité des espèces en phase condensée. Dans CHIMERE, ces coeﬃcients sont
calculés selon la méthodologie développée par Pun et al. (2006); Bessagnet et al. (2009).
La thermodynamique du mélange entre les espèces inorganiques et organiques étant ac-
tuellement mal comprise, les interactions entre ces espèces ne sont pas prises en compte.
Le calcul de ce flux pour l’eau est traité de façon diﬀèrente en diﬀérenciant l’équation ZSR
(Stokes and Robinson, 1966.) permettant de trouver la quantité d’eau dans les particules.
2.3 Conclusions
Dans ce chapitre, nous avons tout d’abord présenté les caractéristiques principales des
aérosols que ce soit en terme de forme et de distribution en taille, de sources d’émissions,
de composition chimique et de processus de transformation.
Puis, le modèle de chimie-transport CHIMERE, utilisé pendant cette thèse pour calcu-
ler des champs de concentrations de particules en région Euro-Méditerranée a été présenté.
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Après une présentation générale du modèle, un focus plus important a été consacré au
calcul des émissions des aérosols minéraux, de feux de forêt. De plus, les paramétrisa-
tions implantées dans le modèle et décrivant les processus de nucléation, coagulation, et
absoprtion/condensation ont été décrits en détail.
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3 Observation des aérosols atmosphériques
Ce chapitre est dédié à la description des données utilisées dans le cadre de cette thèse.
Tout d’abord, les mesures des concentrations massiques en aérosols près de la surface des
réseaux AIRBASE et EMEP sont présentées. Ensuite nous détaillons les données de télédé-
tection utilisées et plus précisément les mesures au sol du réseau de photomètres AERONET
et les observations de la constellation de satellites A-TRAIN. Dans la deuxième partie de
ce chapitre nous présentons une comparaison inter-instruments eﬀectuée pour vérifier la
cohérence entre les diﬀérentes observations d’AOD utilisées par la suite. Plus spécifique-
ment, les AOD restituées à partir des observations satellitaires MODIS et PARASOL sont
comparées aux mesures AERONET sur la région d’étude.
3.1 Mesures au sol
La base de données sur la qualité de l’air AIRBASE (http://acm.eionet.europa.
eu/databases/airbase/), est une base publique de l’Agence Européenne pour l’Environ-
nement (EEA en anglais). Elle contient des données de surveillance de qualité de l’air pour
environ 35 pays à travers l’Europe. La base contient des données sur 140 polluants, parmi
lesquelles des mesures au sol de concentration massique en particules (PM).
Pour plus de 6000 stations (Figure 3.1), elle fournit des données horaires mais aussi des
données agrégées (données quotidiennes) et des statistiques, calculées à partir des données
brutes. Les statistiques dans AIRBASE sont basées sur des valeurs horaires, journalières
et des valeurs maximales journalières sur 8 heures. Pour l’agrégation des données horaires
sur des périodes plus longues (e.g. données journalières) une disponibilité de données de
75% (minimum) est nécessaire pour calculer une valeur valide.
Toutes les données fournies incluent également des informations sur les réseaux, les
stations et les configurations des mesures pour éviter les incertitudes liées aux diﬀérents
caractéristiques de nombreux réseaux de surveillance. Les stations sont par ailleurs classées
selon la zone (urbaine, suburbaine, rurale ou inconnu) et le type du site (circulation routière,
industrie, de fond ou inconnu).
Les stations disponibles dans la région d’étude et pour la période étudiée ne contiennent
pas d’information sur la spéciation des PM10 et PM2.5. Nous utiliserons ici en complément
les mesures de la base de données EMEP (pour "European Monitoring and Evaluation
Programme"). Elle fourni les valeurs moyennes journalières de concentration des PM10 et
PM2.5, ainsi que des principaux composées des aérosols (e.g. sulfates, nitrates, ammonium).
Ce programme de coopération européenne de surveillance et d’évaluation du transport
des polluants atmosphériques à longue distance en Europe, a été mis en place suite à la
convention CEE-ONU sur la pollution atmosphérique. Son objectif principal est de fournir
régulièrement des informations sur la pollution atmosphérique par les moyens d’inventaires
d’émissions, de mesures des concentrations en polluants et de la modélisation. Le réseau
de mesures se compose d’un grand nombre de stations (environ 130) réparties dans le
domaine européen. Ces données publiques ainsi qu’une description détaillée de ces données
sont disponibles sur le site internet http://www.emep.int/. Elles seront utilisées dans ce
travail pour évaluer directement la performance du modèle de chimie-transport utilisé pour
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PM10 PM2.5
Figure 3.1 – Répartition des stations du réseau AIRBASE opérationnelles en 2007 pour
PM10 et PM2.5.
la simulation des champs de concentration des aérosols en surface.
Figure 3.2 – Répartition des stations du programme EMEP opérationnelles pendant 2007
en Europe
Bien que les données fournies par les réseaux de surveillance de la qualité de l’air sont
d’une qualité assurée, diﬀérents types de techniques ou d’instruments sont utilisés pour
mesurer la concentration des particules en surface. Les sources potentielles d’incertitude
sont liées notamment à l’étalonnage et la diversité des instruments utilisés selon le site
(diﬀérences sur les critères de qualité des mesures), au prélèvement (e.g. conservation de
masse de polluant sur les filtres, eﬃcacité de piégeage du filtre) ou bien aux conditions
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météorologiques (e.g. variation de la masse de particules en raison de l’humidité). De ma-
nière générale, l’incertitude associée aux mesures de concentration en aérosols, en fonction
de diﬀérentes techniques de mesure (e.g. gravimétrie, TEOM), est de l’ordre de 15-25%
(Putaud et al., 2010).
Une autre limitation dans l’exploitation de ces observations est la déclaration incom-
plète de données. Par rapport aux émissions de polluants gazeux, moins de pays fournissent
des données sur les polluants particulaires. Pour une analyse plus représentative de l’en-
semble de la région, il y a un besoin clair pour davantage de sites, en particulier dans la
région méditerranéenne et dans l’Europe de l’est.
3.2 Mesures par télédétection
Les observations par télédétection apporte un bon complément aux observations sol
pour l’analyse de la pollution particulaire. Les instruments se basent sur l’interaction entre
le rayonnement et les particules pour mesurer à distance la signature optique des aérosols,
et déduire ainsi des informations sur leur localisation, leur quantité et leur taille.
Afin de bien comprendre la nature de ces interactions et donc les observations utilisées,
je commence cette section par un court rappel de l’impact radiatif des aérosols. Ensuite les
principaux principes de la télédétection passive et active sont résumés, en détaillant tout
particulièrement l’observation lidar pour laquelle j’ai développé un outil de comparaison
entre observations et simulations de modèle spécifique (cf. Chapitre 5). Les principaux jeux
de données qui ont été utilisés tout au long de la thèse sont également introduits.
3.2.1 Impact radiatif des aérosols
Les constituants de l’atmosphère (aérosols et molécules) interagissent avec le rayonne-
ment électromagnétique lors de sa traversée de l’atmosphère. Le bilan énergetique englobe 3
processus : l’émission thermique de l’atmosphère, l’absorption et la diﬀusion par les consti-
tuants gazeux et particulaires de l’atmosphère. La contribution négative au bilan radiatif
provient de l’extinction (absorption et diﬀusion) alors que la contribution positive provient
à la fois de la diﬀusion et de l’émission thermique. Ce sont les signatures en diﬀusion ou
absorption qui permettent de renseigner sur la composition et les propriétés des couches
atmosphériques traversées.
Théorie du transfert radiatif
La théorie du transfert radiatif permet de décrire les diﬀérents processus radiatifs af-
fectant le rayonnement électromagnétique (Liou, 2002). Notamment, elle régit l’évolution
de la luminance spectrale L  (en Wm 2 ·sr 1 ·nm 1) c’est à dire du flux énergétique émis
ou réfléchi par unité de surface, unité d’angle solide et pour une longueur d’onde donnée  .
La luminance constitue une grandeur fondamentale en télédétection. Toutes les équations
développées ci-après s’entendent pour une longueur d’onde donnée. Pour des raisons de
clarté nous omettons l’indice  .
Selon l’équation du transfert radiatif, le bilan énergétique sur un élément cylindrique,
de surface de base d⌃ et de longueur dl dans la direction ~s s’écrit :
dL(l,~s) =   e [L(l,~s)  J(l,~s)] (3.1)
où L(l,~s) est la perte énergétique du système due à l’atténuation (absorption et diﬀu-
sion) du rayonnement par les constituants du milieu et J(l,~s) représente les sources (gains)
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énergétiques du système dues à l’émission thermique de l’atmosphére et la diﬀusion mul-
tiple des photons. La contribution de l’émission thermique est donnée par la loi de Planck
qui définit la distribution de luminance énergétique monochromatique du rayonnement
thermique du corps noir en fonction de la température.
Le terme  e (en m 1), appelé coeﬃcient d’extinction, représente la capacité du milieu
à atténuer (absorber et diﬀuser) le rayonnement. Il est proportionnel à la section eﬃcace
d’extinction se (en m2) des constituants (molécules et particules) du milieu et à la concen-
tration du milieu en molécules et particules et dépend de la longueur d’onde. La section
eﬃcace d’extinction exprime la probabilité d’extinction du rayonnement électromagnétique
par une molécule ou une particule à une longueur d’onde donnée.
Pour le cas simple d’un milieu purement absorbant (sans diﬀusion ni émission)
l’équation 3.1 se réduit à (loi de Beer-Lambert) :
dL(l,~s) =   e L(l,~s) (3.2)
Pour les applications en télédétection, il est souvent pratique de négliger la courbure de
la Terre en considérant que l’atmosphère est plane et que ces couches sont parallèles. Dans
cette hypothèse dite plan-parallèle et selon l’équation 3.2, un rayonnement en propagation
rectiligne selon la direction ~s qui traverse une couche atmosphérique horizontale d’épaisseur
dz purement absorbante, s’atténue exponentiellement en fonction de la distance parcourue.
En eﬀet, en intégrant dL/L (équation 3.2) entre deux positions données (z1, z2) :
L(z2) = L(z1) · exp
0BB@  Z z2
z1
 e(z
0) dz0| {z }
⌧
1CCA (3.3)
La quantité ⌧ est appelée épaisseur optique du milieu. Les processus d’absorption et
de diﬀusion sont statistiquement indépendantes et donc nous pouvons distinguer les deux
contributions comme :
 e =  a|{z}
absorption
+  d|{z}
diffusion
(3.4)
Absorption
Dans le cas où le milieu est purement absorbant,  e est égal à  a. Pour une population
d’aérosols de distribution en taille N(r), ce coeﬃcient est donné par la relation suivante :
 a( ) =
Z 1
0
⇡r2Qa(⌘, r, ) ·N(r)dr (3.5)
où Qa est le facteur d’eﬃcacité d’absorption. Pour une particule seule, ce facteur cor-
respond au rapport entre la section eﬃcace d’absorption et la section géométrique définie
comme la projection d’une particule sur le plan perpendiculaire à la direction de propaga-
tion du rayonnement :
Qa =
sa
sg
(3.6)
Pour une particule sphérique de rayon r, sg est égal à ⇡r2.
Le terme ⌘ = n+ik de l’équation 3.5 appelé indice de réfraction exprime la dépendance
des propriétés optiques des aérosols à leur composition chimique (cf. Chapitre 2) La partie
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réelle n est reliée à la capacité de diﬀusion des particules, tandis que la partie imaginaire
k caractérise la capacité d’absorption des particules.
Enfin, de manière analogue aux particules, la probabilité d’absorption du rayonnement
électromagnétique (à une longueur d’onde donnée) par une molécule est décrite par sa sec-
tion eﬃcace d’absorption (sma ). L’absoprtion moléculaire présente des variations spectrales
très rapides. Pour s’aﬀranchir de l’atténuation du rayonnement due à l’absorption molécu-
laire et calculer l’extinction due aux aérosols d’une couche atmosphérique, il est possible de
se plaçer dans des "fenêtres" de transmission atmosphériques. Les fenêtres atmosphériques
sont les parties du spectre électromagnétique pour lesquelles le rayonnement électromagné-
tique est peu ou pas absorbé (e.g. dans le visible ou dans l’infrarouge, entre 3 et 5 µm et 8
et 14 µm environ). Les capteurs de télédétection dédiés à l’observation de la Terre utilisent
ces fenêtres pour observer les surfaces terrestres et océaniques.
Diﬀusion
Nous pouvons distinguer la diﬀusion du rayonnement incident par les molécules d’air
et par les particules qui s’y trouvent en suspension en deux catégories : la diﬀusion dite
élastique qui provoque une modification de la direction de l’onde électromagnétique mais
pas de sa fréquence (longueur d’onde) et la diﬀusion inélastique qui est accompagnée d’un
échange d’énergie entre le rayonnement et le diﬀuseur et donc l’énergie du rayonnement
diﬀusé est diﬀérente de l’énergie du rayonnement incident.
La redistribution angulaire du rayonnement diﬀusé est décrite par la fonction de phase
de diﬀusion (P ). Plus précisément, cette grandeur représente la probabilité de diﬀusion
d’un photon dans une direction donnée :Z
!
P (!) d! =
Z 2⇡
0
Z ⇡/2
0
P (✓, ) sin✓ d✓ d  = 4⇡ (3.7)
où ✓,  sont respectivement les angles zénithal et azimutal de diﬀusion. La fonction
de phase dépend principalement de l’angle solaire et donc en un lieu donné, elle varie en
fonction de l’heure, de la saison et des coordonnées géographiques.
En fonction de la taille des diﬀuseurs (molécules ou particules), nous pouvons distin-
guer 2 types de diﬀusion élastique : la diﬀusion Rayleigh et la diﬀusion de Mie. La taille
d’un diﬀuseur est définie par le rapport de son périmètre sur la longueur d’onde ( ) du
rayonnement incident, appelé aussi paramètre de taille ( ) :
  =
2⇡r
 
(3.8)
où r est le rayon de la particule.
Diﬀusion moléculaire
Lorsque   << 1 c’est à dire que la longueur d’onde est beaucoup plus grande que la
taille des diﬀuseurs (cas de molécules de gaz), la diﬀusion élastique des ondes électroma-
gnétiques est appelée diﬀusion Rayleigh. Elle est caractérisé par une diﬀusion quasiment
isotrope du rayonnement (Figure 3.3). La fonction de phase de la diﬀusion Rayleigh qui
est pratiquement indépendante de la longueur d’onde, s’écrit :
p(⇥) =
3
4
(1 + cos2⇥) (3.9)
avec ⇥ l’angle entre la direction incidente et la direction après diﬀusion (angle de diﬀu-
sion). La section eﬃcace de diﬀusion Rayleigh varie inversement à la quatrième puissance
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de la longueur d’onde (/   4).
Cette type de diﬀusion est donc à l’origine de la couleur bleue du ciel puisque le rayonne-
ment bleu est plus diﬀusé que le rouge.
Figure 3.3 – Distribution angulaire de la diﬀusion Rayleigh (a) et de la diﬀusion Mie pour
de petites (b) et de grosses (c) particules. L’onde incidente arrive par la gauche. Adapté de
Liou (2002).
Les molécules diﬀusent le rayonnement aussi à d’autres longueurs d’onde spécifiques
(de manière inélastique) car une faible partie du rayonnement, lors de sa diﬀusion, est
consommée dans une transition moléculaire, vers un niveau supérieur (absorption) ou in-
férieur (émission). Ce type de diﬀusion (appelée aussi diﬀusion Raman) est exclusif aux
molécules et se produit essentiellement dans les basses couches de l’atmosphère.
Diﬀusion particulaire
Lorsque   est comparable ou supérieure à la longueur d’onde incidente, la diﬀusion
élastique des ondes électromagnétiques est appelée diﬀusion de Mie (Mie, 1908; Van de
Hulst, 1957). C’est le cas des particules atmosphériques qui nous intéressent dans le cadre
de cette thèse. Pour le cas extreme de très grosses particules (  >> 1), la diﬀusion peut
être modélisée à partir de la théorie de l’optique géométrique.
La théorie de Mie fait le lien entre les propriétés physiques et optiques des aérosols
atmosphériques sphériques. Pour des particules non-spheriques, il existe des théories (e.g.
T-matrix, FDTD) qui permettent le calcul de leurs proprietes optiques. Ces techniques
sont coûteuses en temps de calcul, ce qui constitue leur principal désavantage.
La fonction de phase (P ) pour une particule sphérique ne dépend que de l’angle de
diﬀusion (⇥). Elle est normalisée à une valeur de 2 et s’écrit alors comme :Z ⇡
0
P (⇥) sin⇥ d⇥ = 2
ou
Z 1
 1
P (µ) dµ = 2 avec µ = cos⇥
(3.10)
La fonction de phase pour cette type de diﬀusion dépend du rapport entre la taille des
particules et la longueur d’onde. A partir de cette grandeur, nous pouvons aussi définir le
paramétre d’asymètrie g comme :
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g =
1
2
Z 1
 1
µ P (µ) dµ (3.11)
Ce paramètre caractérise l’anisotropie de la diﬀusion. Lorsque toute l’énergie est diﬀusée
vers l’avant, g vaut 1 alors que dans le cas contraire où toute l’énergie est diﬀusée vers
l’arrière, il vaut -1. Pour une diﬀusion isotrope, il est égal à 0. La théorie de Mie indique que
plus la valeur de   augmente, plus la diﬀusion devient importante vers l’avant (Figure 3.3).
Pour une onde incidente du rayonnement solaire, l’énergie diﬀusée par une particule
peut être intégrée par rapport à la direction de diﬀusion, donnant la section eﬃcace de
diﬀusion (sd) d’une particule (en m2). Cette grandeur indique donc le degré d’interaction
d’une particule avec le rayonnement. La section eﬃcace de la diﬀusion de Mie (sd) varie
inversement à la longueur d’onde (/   1). Généralement, sd est plus petite que la section
eﬃcace géométrique (sg). Le facteur d’eﬃcacité de diﬀusion (sans unité) est défini comme :
Qd =
sd
sg
(3.12)
Pour une population d’aérosols de distribution en taille N(r), on définit le coeﬃcient
de diﬀusion  d (en m 1) de la façon suivante :
 d =
Z 1
0
⇡r2Qd(⌘, r, )N(r) dr (3.13)
Le comportement du facteur d’eﬃcacité de diﬀusion est étroitement lié à la taille, la
forme, la composition chimique et la longueur d’onde. La fonction de phase moyenne de la
population des particules dont le rayon est compris entre r et r+ dr est exprimée comme :
P (µ) =
1
 d
Z 1
0
⇡r2 Qd(⌘, r, )P (r, µ)N(r) dr (3.14)
Extinction et propriétés optiques des aérosols
L’extinction du rayonnement incident traversant une couche de particules peut être
exprimé par l’épaisseur optique d’extinction des aérosols (AOD pour Aerosol Optical Depth
en anglais) noté ⌧ext (sans unité). L’AOD qui est dépendante de la longueur d’onde   est
définie comme :
⌧ext( , z) =
Z
 z
 ext( , z
0)dz0 (3.15)
où  z signifie l’épaisseur de la couche des aérosols et  ext le coeﬃcient d’extinction.
Pour une population d’aérosols de distribution en taille N(r),  e est donné par la relation
suivante :
 e( ) =
Z 1
0
⇡r2Qe(⌘, r, ) ·N(r)dr (3.16)
Nous notons que Qe est la somme des facteurs d’eﬃcacité d’absorption (Qa) et de
diﬀusion (Qd), définis précédemment (cf. Section 3.2.1).
Le rapport entre Qd et Qe (sans unité), noté !, est appelé albédo de diﬀusion simple :
! =
Qd
Qe
(3.17)
Il en résulte que la fraction du rayonnement diﬀusé par une particule est égal à !,
tandis que sa fraction due à l’absorption correspond à 1  !. Ainsi, un albédo de diﬀusion
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simple de zéro implique que toute extinction est due à l’absorption. A l’inverse, un albédo
de diﬀusion simple qui vaut l’unité, implique que toute l’extinction du rayonnement est
due à la diﬀusion.
A titre indicatif, la Figure 3.4 illustre le coeﬃcient d’extinction de poussiêre minérale
pour deux longueurs d’onde (532 et 1064 nm).
Figure 3.4 – Coeﬃcient d’extinction de poussiêre minérale pour   = 532 et 1064 nm.
L’indice de réfraction considéré est respectivement égal à 1.53-1.20 x 10 3i et 1.53-7.74 x
10 4i, suivant le rapport technique ADIENT/APPRAISE (http: // www. met. reading.
ac. uk/ adient/ ).
La dépendance spectrale de l’épaisseur optique peut être exprimée par le coeﬃcient
d’Angström (↵) selon la relation :
↵ =
ln(⌧ 1/⌧ 2)
ln( 1/ 2)
(3.18)
Le coeﬃcient d’Angström est inversement lié à la taille moyenne de particules. De
maniêre indicative, plus la dépendance spectrale de l’ AOD est grande, plus le coeﬃcient
d’Angström est grand et plus les particules sont petites. Dans le visible et proche infra-
rouge, ↵ est inférieur à 1 pour de grosses particules (r > 0.5 µm) telles que les poussiêres
désertiques ou les sels marins et supérieur à 2 pour de particules du mode fin (r < 0.5 µm)
telles que les aérosols issus de feux de végétation ou de la pollution urbaine (Schuster
et al., 2006). Cependant, il n’y a pas une correspondance exacte entre taille et ↵ car la
dépendance spectrale dépend aussi de l’indice de réfraction et donc de la composition
chimique de l’aérosol.
3.2.2 La télédétection des aérosols
Une grande diversité de techniques de mesure des aérosols atmosphériques existe actuel-
lement. De manière générale, nous pouvons distinguer les mesures de télédétection entre
les mesures depuis le sol (e.g. AERONET) et à bord de plateformes spatiales (e.g. AQUA,
PARASOL, CALIPSO). En fonction de l’origine du rayonnement mesuré, nous distinguons
deux types de télédétection : la télédétection passive qui utilise des sources de rayonnement
naturelles (e.g. soleil) et la télédétection active qui mesure l’écho d’un rayonnement produit
par l’instrument lui-même (e.g. faisceau laser).
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Nous présentons ici un aperçu des méthodes de télédétection ainsi qu’une description
succinte des capteurs utilisés dans la suite de ce travail.
3.2.3 Télédétection passive
Dans le cas où la source du rayonnement mesuré est naturelle, nous parlons de télédé-
tection passive. Il existe plusieurs techniques d’observations des aérosols en télédétection
passive. Dans ce travail, nous nous intéressons spécifiquement aux mesures de l’extinction
depuis le sol (e.g. photomètres solaires) et aux mesures de la diﬀusion depuis l’espace (e.g.
spectromètres).
Photomètres solaires - AERONET
La photométrie depuis le sol est une technique de mesure de l’atténuation du rayon-
nement solaire par l’atmosphère. Elle se fonde sur deux méthodes diﬀérentes : les mesures
utilisant une visée directe du Soleil tout au long de la journée dans diﬀérents canaux et
les mesures de la distribution angulaire de luminance du ciel dans l’almucantar et dans le
plan principal (Figure 3.5).
Figure 3.5 – Schématisation du principe de mesures photométriques directes, dans l’almu-
cantar et dans le plan principal.
Les observations dites directes permettent de mesurer l’épaisseur optique des aérosols
selon la loi de Beer-Lambert (équation 3.2). L’intensité du rayonnement solaire au sommet
de l’atmosphère étant connue, la mesure de sa valeur à la surface terrestre permet de
connaître l’épaisseur optique totale (molécules et particules) de l’atmosphère. Dans le cas
d’une mesure au sol selon un angle zénithal ✓, l’épaisseur optique totale s’écrit :
⌧tot = (⌧m + ⌧a)/cos✓ (3.19)
où ⌧m est l’épaisseur optique moléculaire et ⌧a l’épaisseur optique des particules. Nous
notons que cette expression n’est pas valable pour des angles d’incidence trop élevés. Géné-
ralement, ces mesures sont eﬀectuées dans des canaux qui ne sont pas sensibles à l’absorp-
tion moléculaire, pour s’aﬀranchir de la contribution des molécules. Le peu d’absorption
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qui peut rester est corrigé à partir des profils verticaux typiques ou des données climatolo-
giques.
Les mesures de la luminance du ciel permettent notamment de déterminer la distri-
bution en taille des particules. Ces mesures sont ensuite inversées pour en déduire, entre
autres paramètres, la distribution en volume des particules (entre 0.05 µm et 15 µm), la
fonction de phase, l’albédo de diﬀusion simple et l’indice de réfraction complexe des aéro-
sols. Le principe de l’inversion consiste à restituer, à l’aide d’un code de transfert radiatif,
la fonction de phase des aérosols en utilisant les informations obtenues par les mesures sous
plusieurs angles et dans des diﬀérents canaux.
L’incertitude dans la restitution des propriétés des aérosols par la photométrie solaire,
est principalement liée aux erreurs statistiques et systématiques qui correspondent à la
sensibilité et l’étalonnage du détecteur ainsi que aux hypothèses considérées dans l’inversion
de la mesure.
Dans cette étude, nous utilisons les mesures du réseau mondial de photomètres solaires
au sol "AERosol RObotic NETwork" http://aeronet.gsfc.nasa.gov/. La Figure 3.6
présente la répartition des stations AERONET disponibles en Europe (année 2007 pour
exemple). Les mesures photométriques d’AERONET donnent accès, en absence de nuages,
à une grande variété de propriétés des aérosols tel que l’épaisseur optique spectrale (AOD)
et, par inversion (Dubovik and King, 2000), l’albédo de diﬀusion simple (!o), la distribution
en volume (dV/dlogr), la fonction de phase (P ) et le facteur d’asymétrie (g).
Les mesures dites directes sont eﬀectuées dans 8 bandes spectrales (340, 380, 440, 500,
670, 870, 940 et 1020 nm) en environ 10 secondes. Les bandes 440, 670, 870, et 1020 nm
sont consacrés à l’étude des aérosols. Le champ de vue des photomètres est 1.2o. Une
séquence de trois mesures (prises par intervalle de 30 seconds) est réalisée pour obtenir
un triplet d’observations par longueur d’onde. Ces mesures sont eﬀectuées à intervalles de
15 minutes afin de permettre un contrôle sur la contamination nuageuse. La précision des
mesures directes de l’épaisseur optique des aérosols à chaque longueur d’onde d’observation
est estimée à ±0.01 (Holben et al., 1998) pour   > 440 nm et un instrument récemment
étalonné.
En supplément des mesures directes, les photomètres mesurent aussi la luminance du
ciel pour une large gamme d’angles de diﬀusion, en 4 bandes spectrales (440, 670, 870
and 1020 nm) dans l’almucantar (angles d’élévation solaire et de visée zénithal constants)
jusqu’à 6 fois par jour. Egalement jusqu’à 9 mesures par jour sont réalisées dans le plan
principal (pour un angle de visée zénithal constant et plusieurs angles de diﬀusion). Ces
mesures sont ensuite inversées pour l’éstimation de la distribution en volume de la fonction
de phase, de l’albédo de diﬀusion simple et de l’indice de réfraction complexe des aérosols.
L’inversion des mesures nécessite un certain nombre d’hypothèses notamment sur la forme
de particules (e.g. sphéres, sphéroïdes), la réflectance spectrale du sol, les eﬀets de la
diﬀusion multiple et de l’absorption moléculaire (Dubovik and King, 2000). L’incertitude
dans ce type de mesures est plus diﬃcile à déterminer. Pour un instrument récemment
étalonné elle est estimée à 5%. La distribution en volume des aérosols est découpée en 22
diﬀérentes sections de taille (de 0.05 µm à 15 µm). Les incertitudes dans la restitution de
la distribution en volume dépendent de la section de taille. Elle sont estimées á moins de
10% au pic de la distribution alors qu’elles peuvent atteindre 35% aux extrémités de la
gamme de taille des particules (Dubovik and King, 2000).
Notons qu’il existe plusieurs niveaux de traitement de données disponibles par AERO-
NET et notamment les données de Niveau 1 (données brutes), de Niveau 1.5 (données
filtrées par un masque-nuage) et de Niveau 2 (données filtrées et de qualité optimale
assurée). Dans le cadre de cette thèse, parmi les divers produits aérosols AERONET, nous
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nous sommes particulièrement intéressés aux suivants :
• l’AOD à 500 et 870 nm
• l’AOD du mode fin et du gros mode (produit SDA, disponible à 500 nm)
• le coeﬃcient d’Angström (↵)
• La distribution en volume (dV/dlnr)
Figure 3.6 – Répartition des stations du réseau AERONET opérationnelles pendant 2007
en Europe.
Observations satellites de la constellation A-TRAIN
L’A-train est une constellation de satellites (Figure 3.7) qui volent en formation sur
une orbite héliosynchrone circulaire et quasi-polaire (inclinaison de 98, 2o) situés à 705 km
d’altitude et de période de rotation 98.5 minutes, espacés des intervalles allant de quelques
secondes à quelques minutes. Ces satellites franchissent l’équateur avec quelques minutes
d’écart aux alentours de 13h30, heure locale, d’où le surnom "Afternoon constellation" ou
"A-Train". Autonomes mais complémentaires les uns des autres, les diﬀérents capteurs de
l’A-Train s’intéressent au climat et à l’étude des interactions entre rayonnement, nuages,
aérosols et cycle de l’eau. Par synergie, ils fournissent une quantité de données sur la
constitution de l’atmosphère (e.g. nuages, aérosols) sans précédent. Ainsi, ils permettent
de suivre les phénomènes de transport de pollution intercontinentaux, de remonter aux
sources locales et régionales de pollution atmosphérique et ainsi de tester et d’améliorer les
modèles de prévision numérique aussi bien du temps que de la pollution et du climat.
Parmi les satellites de l’A-TRAIN, nous utilisons dans cette étude les mesures dérivées
des capteurs passifs MODIS à bord d’AQUA, POLDER à bord de PARASOL et du lidar
CALIOP à bord de CALIPSO.
Les caractéristiques de ces instruments sont résumés au Tableau 3.1 :
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Figure 3.7 – La constellation de satellites A-Train : Aqua, Cloudsat, Calipso, Parasol et
Aura.
Capteur PARASOL MODIS CALIPSO
Période active 12/2004 - 12/2009
(quitté sa position au
sein de l’A-TRAIN)
12/1999 (TERRA),
04/2002 (AQUA) -
aujourd’hui
04/2006 - aujour-
d’hui
Altitude 705 km 705 km 705 km
FauchŐe 1600 km 2330 km 90 m
Heure de passage
(équateur)
13h30 LT 10h30 LT (TERRA)
13h30 LT (AQUA)
13h30 LT
Canaux utilisables
pour l’observation
des aérosols
490, 670 et 865 nm 466, 553, 644, 855,
1243, 1632, et 2119
532, 1064 nm
Bandes spectrales
polarisées
490, 670 et 865 nm Aucune 532 nm
Résolution spa-
tiale
5 x 6.5 km 250 x 250 m ou 500 x
500 m
333 m (horizontale)
30 m du sol à 8 km
d’altitude puis 60 m
de 8 à 20 km d’alti-
tude (verticale)
Tableau 3.1 – Caractéristiques techniques de PARASOL, MODIS, CALIPSO.
Produit Information MODIS PARASOL CALIPSO AERONET
  = 550 nm   = 865 nm   = 532, 1064 nm   = 500, 870 nm
AOD Quantité
p p p p
Angström Exp. Taille
p p p p
Size Distribution Taille
p
Scattering Ratio Quantité,
Structure verticale
p
Color Ratio Taille
p
Tableau 3.2 – Liste des produits satellitaires utilisés dans cette étude.
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Nous présentons ci-après les principes généraux de restitution des propriétés des aéro-
sols par les observations passives. Sous l’hypothèse de diﬀusion primaire (diﬀusion de pre-
mier ordre) et d’une surface lambertienne (diﬀusion isotrope) complètement absorbante, la
luminance au sommet de l’atmospère en fonction de la longueur d’onde  , s’écrit :
L(✓) =
!⌧P (✓)
4⇡µ⌫
f  (en Wm
 2sr 1) (3.20)
où ! est l’albédo de diﬀusion simple, P (✓), la fonction de phase de l’ensemble molé-
cules et aérosols, µ⌫ est le cosinus de l’angle zénithal et f  l’éclairement solaire au sommet
de l’atmosphère. La réflectance de la surface est un paramètre critique pour la télédétec-
tion. Elle représente le rapport entre la luminance réfléchie par la surface et l’éclairement
incident. Pour une télédétection spatiale, elle s’écrit :
⇢a =
!⌧P (✓)
4|µs|µv (3.21)
avec µs le cosinus de l’angle azimutal. Le signal reçu par un capteur est composé de la
contribution radiative des aérosols (La), des molécules (Lm) et de la surface terrestre (Ls).
La restitution de paramètres physiques et optiques des aérosols à partir des mesures de
luminance est basée sur l’utilisation de tableaux de valeurs pré-calculées ("Look Up table"
ou LUT en anglais) de luminance. En utilisant un code de transfert radiatif et des modèles
d’aérosols théoriques notamment pour la distribution en taille et l’indice de réfraction, le
principe des algorithmes d’inversion consiste à chercher le modèle d’aérosol qui minimise
l’écart entre les luminances observées et les luminances simulées pour diﬀérentes condi-
tions atmosphériques et surfaces terrestres. Ces tableaux de luminances et les algorithmes
d’inversion sont diﬀérentes pour chaque capteur.
Globalement, MODIS et PARASOL fournissent des informations précises sur la charge
en aérosols présente dans l’atmosphère (Bréon et al., 2011). Une analyse détaillée des per-
formances des deux capteurs pour la Euro-Méditerranée est présentée dans la Section 3.3.
Nous décrivons ci-après la méthodologie générale de restitution des paramètres spécifiques
aux aérosols par les deux capteurs passifs utilisés dans cette étude.
POLDER-3/PARASOL
Le capteur POLDER-3 (POLarization and Directionality of Earth Reflectances) à bord
de PARASOL, est un radiomètre imageur à grand champ qui permet des mesures direc-
tionnelles de réflectance (polarisée ou non) du système Terre-Atmosphère. Nous notons que
PARASOL est hors de l’A-TRAIN depuis décembre 2009.
PARASOL comporte une caméra numérique composée d’une matrice de détection CCD
de dimensions 242 x 274 pixels, d’une optique télécentrique à grand champ de vue et d’une
roue porte-filtres dont la rotation permet de réaliser de mesures aérosols dans 9 canaux (de
443 à 1020 nm) dont 3 sont polarisés (490, 670 et 865 nm).
Dans le visible et le proche infrarouge la lumière diﬀusée par les aérosols dépend forte-
ment de la géométrie d’observation. L’une des caractéristiques importantes de POLDER-3
est de pouvoir réaliser des mesures directionnelles. L’acquisition d’une séquence d’images
toutes les 20 secondes permet d’observer plusieurs fois consécutivement une cible sous
jusqu’à 16 géométries de visée diﬀérentes, ±51o le long et ±43o perpendiculairement à la
trace du satellite. Considérant l’altitude de la constellation (705 km), la taille des images
est de 2100 x 1600 km2 qui se traduit par une couverture mondiale tous les deux jours. La
taille d’un pixel au nadir est de 5.3 x 6.2 km.
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Figure 3.8 – Schématisation de la roue à filtres du radiomètre POLDER-3 en ordre successif
des acquisitions. Lors du défilement du satellite, un pixel peut être observé plusieurs fois
sous plusieurs directions.
L’autre caractéristique important de POLDER est sa capacité à mesurer l’état de pola-
risation de la lumière. Le rayonnement solaire, initialement non polarisé, se polarise après
interaction avec les constituants atmosphériques et la surface terrestre. Néanmoins, la
contribution de la surface à la polarisation de la lumière réfléchie est moins importante
(Herman et al., 1997) que celle des particules (notamment de petite taille) et ainsi les
mesures directionnelles polarisées du radiomètre POLDER permettent de mieux isoler la
contribution des aérosols après correction pour la contribution moléculaire.
Il est important de souligner qu’à cause des diﬀérences sur la réflectance de la surface, les
algorithmes de restitution des paramètres optiques sont diﬀérents au-dessus des continents
et des océans (Tanré et al., 2011). La documentation complète des algorithmes et des
produits spécifiques aux aérosols est disponible sur le site internet http://www.icare.
univ-lille1.fr/parasol/. De plus, l’interprétation des mesures en termes de paramètres
aérosols est seulement possible en ciel clair. Au préalable, les pixels contaminés par la
présence de nuages sont éliminés grâce à l’application d’un masque nuage (Bréon and
Colzy, 1999).
Les produits aérosols sont fournis, par inversion, à une résolution spatiale de 18.5 x
18.5 km (1 "super-pixel" c’est à dire 3 x 3 pixels) afin d’augmenter le rapport signal sur
bruit. Il existe plusieurs niveaux de traitement de données PARASOL. Nous pouvons
distinguer 3 types de données disponibles pour l’étude des aérosols :
• Produits du niveau 1 (L1) : Il s’agit des dérivées de données brutes de luminance
mesurée. Le traitement des données L1 est constitué de l’étalonnage et du traitement
radiometrique et géométrique.
• Produits du niveau 2 (L2) : Paramètres géophysiques issus à partir des données L1.
Tous les paramètres sont fournis à une résolution d’environ 18.5 x 18.5 km(1/6o x
1/6o, i.e. 3 x 3 pixels du niveau 1).
• Produits du niveau 3 (L3) : Composites statistiques mensuelles des produits L2.
Tous les paramètres sont fournis à la même résolution que les produits L2.
Parmi les produits non directionnels L2 (après inversion) concernant les aérosols, nous
utilisons principalement dans cette étude :
40
Observation des aérosols atmosphériques
Pour les aérosols au-dessus de la mer (OC) :
• AOD à 670 et 865 nm
• AOD du petit mode à 670 et 865 nm
• Exposant d’Angström (670/865)
• Rayon eﬀectif (petit mode, moyen, gros mode)
Pour les aérosols au-dessus de la terre (L) :
• AOD à 865 nm
• Exposant d’Angström (670/865)
L’incertitude dans les observations d’AOD total PARASOL est ± 0.05 x AOD ± 0.05
selon les comparaisons avec les mesures au sol du réseau AERONET (Tanré et al., 2011).
MODIS/AQUA
MODIS (Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer), lancé par la NASA à bord
du satellite TERRA en 1999, puis à bord du satellite AQUA en 2002, est destiné à l’amé-
lioration de notre connaissance des processus terrestres, océaniques et atmosphériques.
Avec une trace de 2330 km, grâce à son large champ de vue (±55o), il permet d’avoir
une image complète de la Terre tous les 1 ou 2 jours (14 orbites par jour). La période de son
orbite est 16 jours. Il dispose de 36 bandes spectrales (de 0,4 µm à 14,4 µm) dont 7 (466,
553, 644, 855, 1243, 1632, et 2119 nm) dédiés à l’étude des aérosols avec une résolution
spatiale de 250 m à 1 kmau nadir (250 x 250 m à 644 nm et 855 nm et 500 x 500 m pour
les 5 autres canaux).
Grace à sa haute résolution spectrale et spatiale, il permet la détection des nuages et
fournit des produits précieux pour la détermination des caractéristiques des aérosols. Ces
produits sont fournis à une résolution spatiale de 20 x 20 pixels de résolution 500 x 500 m
(les pixels de 250 x 250 m sont dégradés à 500 x 500 m), c’est-à-dire une surface de 10 x
10 km. Les pixels contaminés par la présence des nuages sont éliminés après l’application
d’un masque nuage (Ackerman et al., 1998).
La restitution des produits aérosols MODIS au-dessus des continents s’appuie sur l’ex-
ploitation des canaux à 470, 660 et 2120 nm sous la supposition que la bande spectrale à
2120 nm apporte des informations sur la réflectance de la surface ainsi que sur le mode
grossier des aérosols (Levy et al., 2007). L’inversion simultanée des mesures à ces trois lon-
gueurs d’onde permet de déduire la réflectance de surface à 2120 nm, l’épaisseur optique
des aérosols aux diﬀérentes longueurs d’onde ainsi que des paramètres qui caractérisent la
taille des aérosols. La réflectance de surface est estimée en fonction de la réflectance à 2120
nm mais également de l’angle de diﬀusion et d’un indice de végétation calculé à partir des
réflectances à 1240 and 2120 nm à l’aide de tableaux de valeurs pré-calculées.
L’algorithme d’inversion est limité à des pixels sombres (e.g. végétation). Dans le cas
d’une surface très réfléchissante (e.g. régions désertiques) où les hypothèses au sujet de la
réflectance de la surface ne tiennent plus, il est considéré non-valide.
Au-dessus des océans, l’algorithme d’inversion utilisé est diﬀèrent (Remer et al., 2005).
Les réflectances mesurées au sommet de l’atmosphère à 6 longueurs d’onde (550, 660, 870,
1024, 1064 and 2130 nm) sont comparées avec des réflectances pré-calculées (Look Up
Tables) pour une large gamme d’angles, de distributions en taille et d’épaisseurs optiques.
Parmi les produits de niveau 2 (paramètres physiques après inversion), concernant
les aérosols (collection 051), nous utilisons principalement dans cette étude les produits
validés :
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• Optical Depth Land And Ocean, à 550 nm, Ocean ("best") et Terre ("corrected") de
qualité optimale (QA Confidence Flag = 3)
• AOT ("Corrected Optical Depth Land") à 470, 550 et 660 nm correspondant à la
totalité de la distribution en taille des particules
• Eﬀective Optical Depth Average Ocean
• Eﬀective Radius Ocean
• Angström Exponent Ocean, calculé entre 470 et 670 nm
L’incertitude dans les observations d’AOD MODIS est ± 0.03 x AOT ± 0.05 au-dessus
des océans et ± 0.05 x AOT ± 0.15 au-dessus des terres selon les comparaisons avec les
mesures au sol du réseau AERONET (Remer et al., 2005).
3.2.4 Télédétection active
L’avantage du lidar CALIOP et de la télédétection active en général, par rapport aux
capteurs passifs (e.g. MODIS, POLDER-3) est qu’il permet à accéder à la distribution
verticale des aérosols et des nuages jusqu’à 40 kmd’altitude. Ainsi, aucune hypothèse sur
la distribution verticale des aérosols ou sur la réflectance de la surface n’est nécessaire pour
la détermination du type des aérosols (Omar and al, 2009).
La technique lidar est basée sur l’émission des impulsions laser dans l’atmosphère pour
mesurer l’intensité du rayonnement rétrodiﬀusé (à la même longueur d’onde) par les consti-
tuants atmosphériques tels que les particules, les molécules et les nuages. De manière ana-
logue aux capteurs passifs, il est possible d’utiliser un lidar au sol (e.g. réseau EARLINET)
visant vers l’atmosphère ou à bord d’une plateforme spatiale (e.g. CALIOP à bord de
CALIPSO).
L’intensité P ( , z) du signal reçu (en J ·s 1 ouW ), est définie par l’équation suivante :
P ( , z) = Co( )
Ak
z2
·  (z, ) · e 2⌧( )| {z }
 0
(3.22)
où Co( ) est l’intensité (en W ) initiale émise par le laser à la longueur d’onde  , k une
constante dépendante des caractéristiques optiques et électroniques du capteur et A l’aire
du récepteur (en m2). Le coeﬃcient  ( , z) représente la rétrodiﬀusion (en m 1sr 1) à
l’altitude z et ⌧ l’extinction (sans unité). Le coeﬃcient de rétrodiﬀusion atténuée totale
(particulaire et moléculaire),  0, représente le rayonnement rétrodiﬀusé atténué par son
trajet dans l’atmosphère. Il peut être modelisé comme :
 0(z, ) =
 md (z, )
Sm(z, )
+
 pd(z, )
Sp(z, )
 
· exp
✓
 2
Z TOA
z
 me (z
0, )dz0 + ⌘⇤(z)0
Z TOA
z
 pe(z
0, )dz0
 ◆
(3.23)
Il faut noter que pour le cas d’un lidar spatial, l’intégration commence par le sommet
de l’atmosphère alors que dans le cas contraire (lidar au sol), elle se fait à partir de la
surface (z = 0). Le terme ⌘⇤(z) représente la diﬀusion multiple entre l’émetteur et le
point d’observation et z représente la distance entre l’émetteur et le point étudié (couche
diﬀusante). Le coeﬃcient de rétrodiﬀusion atténuée moléculaire  0m(z, ), est exprimée
comme :
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 0m(z, ) =
 md (z, )
Sm(z, )
· exp
✓
 2
Z TOA
z
 me (z
0, )dz0
◆
(3.24)
De manière analogue, les coeﬃcients  pd/e(z, ) et  
m
d/e(z, ) (en km
 1) représentent l’ex-
tinction/diﬀusion particulaire et moléculaire. Sm (respectivement Sp) est le rapport molécu-
laire (respectivement particulaire) entre extinction et rétrodiﬀusion (en sr). La contribution
moléculaire ( m and Sm) est calculée théoriquement. Pour des conditions atmosphériques
connues (pression P et température T ), ces coeﬃcients sont calculés comme :
 md =
P
kBT
· s
m
d (⇡)
Sm
(3.25)
Sm =
8⇡
3
· kbw( ) (3.26)
où la dispersion de l’indice de réfraction et le facteur de dépolarisation (ou "King
factor" en anglais) de l’air sont quantifiés par kbw( ). Le terme kB représente la constante
de Boltzmann. Enfin, la section eﬃcace moléculaire sdm (en m2/sr) est donnée par :
smd = 4.5102 · 10 31 ·
✓
 
0.55
◆ 4.025 0.05627·  550 1.647
(3.27)
Le coeﬃcient d’extinction moléculaire  em s’écrit en fonction de  md :
 me =
8⇡
3
·  md (3.28)
La contribution de particules ( p and Sp) peut être exprimée en fonction de la concen-
tration en nombre de particules et de l’eﬃcacité d’extinction/diﬀusion (Qe/d) et ainsi de
l’indice de réfraction et de la longueur d’onde   (cf. équation 3.16).
Afin de mettre en évidence la contribution de particules au signal, on calcule le rapport
de rétrodiﬀusion atténuée R0(z, ). Ce rapport s’écrit (Winker et al., 2009) :
R0(z, ) =
 0(z, )
 0m(z, )
(3.29)
Par définition R0(z, ) est égal à 1 en l’absence d’aérosols/nuages et quand le signal
n’est pas atténuée. En présence d’aérosols, R0(z, ) sera généralement supérieur à 1, mais
cette valeur varie en fonction de la densité et des propriétés de la couche d’aérosols.
Enfin, le rapport du signal entre deux longueurs d’onde, appelé rapport de couleur ( 0),
est donné par la relation :
 0(z) =
 0 1(z)
 0 2(z)
(3.30)
Comme la diﬀusion est plus eﬃcace quand la longueur d’onde est du même ordre de
grandeur que le diamètre des particules, ce rapport est indicatif de la taille des aérosols
et ainsi de leur nature (gouttelettes d’eau, poussières minérales ou particules de pollution
anthropique par exemple).
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CALIOP/CALIPSO
CALIPSO (Cloud and Aerosol Lidar Pathfinder Satellite Observations), a été développé
pour mesurer l’eﬀet direct et indirect des aérosols et améliorer notre connaissance à l’échelle
globale des propriétés des aérosols. Il circule sur une orbite quasi héliosynchrone à 705 km
d’altitude depuis avril 2006 avec une inclinaison nominale d’environ 98.2 degrés.
Les instruments embarqués à bord de CALIPSO sont un lidar (CALIOP) à rétrodiﬀu-
sion, un imageur infrarouge (IIR) et une caméra grand champ (WFC). La caméra WFC
est destinée à fournir le contexte de la mesure lidar de jour, tandis que les images de l’IIR
permettent d’obtenir le contexte de la mesure lidar de nuit pour l’analyse scientifique des
profils verticaux réalisés par le lidar. Le lidar, sensible à la polarisation, fournit des profils
de rétrodiﬀusion depuis le sol et jusqu’à une altitude de 40 km à deux longueurs d’onde
(532 nm avec mesure de la polarisation et 1064 nm) à haute résolution verticale (Winker
et al., 2009). L’émetteur laser produit une énergie de 110 mJ pour chacune des longueurs
d’ondes, avec une fréquence de répétition de 20,25 Hz. Cette fréquence permet d’obtenir
un espacement de 333 mètres entre chaque empreinte, chacune d’elle ayant un diamètre de
90 mètres au sol.
De manière analogue aux capteurs passifs, il existe plusieurs niveaux de traitement
des données CALIPSO. Les données brutes (L0) sont consituées de l’intesité du signal
rétrodiﬀusé. Les produits de niveau 1 (L1) comprennent le signal mesuré par l’instrument
géo-localisé et étalonné. Le signal rétrodiﬀusé atténué ( 0 de niveau 1B) peut être calculé
(après calibration) grâce à des algorithmes d’inversion. Ensuite, il est possible de déterminér
les produits de niveau 2 (L2) qui comprennent notamment les propriétés optiques des
aérosols tels que les coeﬃcients d’extinction et de rétrodiﬀusion (↵0 et b0 respectivement).
Dans le cadre de cette thèse, nous utilisons les données de niveau 1B (Powell et al., 2009).
La résolution horizontale et verticale des données L1B (Tableau 3.3) est fonction d’altitude.
Altitude Résolution Résolution Résolution
(km) horizontale (km) verticale (532 nm) verticale (1064 nm)
20.2 - 30.1 5/3 180 180
8.3 - 20.2 1 60 60
-0.5 - 8.3 1/3 30 60
Tableau 3.3 – Résolutions horizontales et verticales du lidar CALIOP en fonction d’altitude.
Les données qui en résultent (L1B) contiennent des profils de densité moléculaire (MD
pour Molecular Density en anglais) et des profils de rétrodiﬀusion atténuée aux deux lon-
gueurs d’onde (532 et 1064 nm). Les profils de densité moléculaire sont dérivés des profils
atmosphériques GMAO (Goddard Modeling and Assimilation Oﬃce (Bey et al., 2001) pour
33 niveaux verticaux entre la surface et 40 km.
Les sources d’incertitude sur les données L1B sont liées à l’étalonnage des diﬀérents
canaux (532, 1064 nm), le bruit instrumental du lidar et le bruit de fond (e.g. Winker et al.
2009; Powell et al. 2009). Comme les mesures de jour contiennent des niveaux de bruit de
fond plus importants que ceux de nuit en raison du rayonnement solaire (e.g. Hunt et al.
2009), nous limitons notre analyse aux observations de nuit seulement.
Suivant la même méthodologie que dans Chepfer et al. (2010), les profils mesurés de  0
en pleine résolution verticale (583 niveaux d’altitude) et les profils de MD sont interpolés
indépendamment sur 80 niveaux verticaux (résolution verticale de 240 m), ce qui conduit
aux profils  0vert et MDvert. Ce moyennage augmente de manière significative le rapport
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signal-sur-bruit. La résolution horizontale initiale (333 m) est maintenue afin de filtrer les
petits nuages de couche limite.
Pour convertir le profil MD en profil moléculaire ( 0mol), les profils  
0
vert etMDvert sont
analysés en conditions de ciel clair de la stratosphère (22 < z <25 km pour les données
de nuit). A ces altitudes,  0vert et MDvert sont moyennés horizontalement sur 33 profils
(10 km). Le rapport entre ces deux valeurs (< 0vert >/ <MDvert > est ensuite utilisé pour
convertir les profils MDvert en profils  0vert,mol. Ces derniers sont les profils moléculaires
qui seraient mesurés en l’absence de nuages/aérosols dans l’atmosphère. Les profils de  0
sont alors calculés en divisant  0vert par  0vert,mol. La résolution horizontale est de 330 m
et la résolution verticale est de 240 m. Enfin, les pixels situés au-dessous et au niveau
de la surface sont rejetées en utilisant le paramètre "altitude d’élévation" fournit dans les
données L1B.Dans la suite de la thèse, nous appelerons produits CALIOP L1 ces
données pré-traîtées, et par défaut, nous aurons donc  0 =  0vert et  0mol =  
0
vert,mol.
Le rapport de couleur  0 est calculé avec  1 = 1064 nm et  2 = 532 nm. De manière
générale,  0 est inférieur à 1 en présence des petites particules (par rapport à la longueur
d’onde). Cependant, dans le cas de couches denses d’aérosols absorbants, comme le car-
bone suie,  0 peut devenir supérieur à 1 car l’absorption à 532 nm sera plus importante
qu’à 1064 nm. Cependant, ce paramètre ne peut être utilisé directement comme un ou-
til d’identification du type d’aérosols du fait qu’il y a un chevauchement important entre
les distributions de  0 pour diﬀérents types d’aérosols (Omar and al, 2009). Il est utile
uniquement qualitativement pour distinguer les grosses particules des petites.
Filtre nuages
En raison d’une forte contribution de nuages au signal reçu, les profils utilisées pour
l’étude des aérosols doivent être filtrées (Figure 3.9). Pour cela, nous utilisons des profiles de
rapport de diﬀusion à la haute résolution initiale en raison d’une faible extension horizontale
(1 km) des nuages de couche limite (e.g. Medeiros et al. 2010; Koren et al. 2008; Konsta
et al. 2012).
Figure 3.9 – Filtre nuages basé sur R0. La valeur de R0 utilisé pour la détection des nuages
dépend de l’altitude et de la résolution des données.
Le seuil de R0 utilisé pour la détection des nuages dépend de l’altitude et de la résolution
des données, en raison de la nature du bruit imposé sur le signal de rétrodiﬀusion. Pour cette
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étude, nous considérons un profil (i) d’être "contaminée" par un nuage lorsque R0i±1 > 7.5
(moyenne sur environ 1 km, pour réduire le niveau de bruit). Cette valeur-seuil a été ajustée
(les tests de sensibilité réalisés ne sont pas présentés ici) pour la résolution utilisée dans
cette étude (résolution verticale de 240 m et horizontale de 330 m), comme dans Chepfer
et al. (2010).
Pour des nuages optiquement épais (généralement d’épaisseur optique supérieure à 3),
le signal lidar est complètement atténuée au-dessous du nuage, et les pixels situés sous le
nuage sont filtrés. Pour les nuages de haute altitude d’épaisseur optique modérée (< 3,
typiquement des cirrus), le signal lidar est atténué dans les observations, c’est à dire que
R0 peut être inférieur à 1 en dessous du nuage, mais au-dessus du dernier niveau vertical
du modèle (en fonction de la configuration choisie). Cette atténuation ne sera alors pas
pris en compte dans le modèle, et un biais artificiel peut se produire entre le R0 modélisé
et observé.
Enfin, les données filtrées sont re-projetés à la résolution (horizontale et verticale) du
modèle.
3.3 Comparaison inter-instruments de l’AOD en Euro-
Méditerranée
J’ai présenté dans les paragraphes précédents plusieurs techniques et instruments per-
mettant la mesure de l’AOD disponibles et que nous allons analyser par la suite. Cependant,
les diﬀérences sur les caractéristiques (e.g. résolution spatiale, longueur d’onde d’observa-
tion) et sur les algorithmes de traitement des données entre les diﬀérents capteurs peuvent
rendre diﬃcile la synergie entre les observations disponibles.
L’étude de Bréon et al. (2011) a déjà démontré les capacités de MODIS et PARASOL
à fournir des informations précises sur la charge en aérosols présente dans l’atmosphère.
Plus précisément, au-dessus de l’océan, PARASOL est très bien corrélée avec AERONET
(0.916 pour l’AOD totale à 870 nm et 0.773 pour l’AOD du mode fin à 550 nm) avec
une RMSD de 0.079 et 0.077 respectivement. MODIS présente également une très bonne
corrélation (0.845 pour l’AOD totale à 870 nm, 0.746 pour l’AOD du mode fin à 550 nm)
avec une RMSD 0.085 et 0.08 respectivement. Au-dessus des continents, la corrélation entre
PARASOL et AERONET est égale à 0.840 pour l’AOD du mode fin à 550 nm avec une
RMSD de 0.113. Pour MODIS, la corrélation est légèrement plus faible (0.753) avec une
RMSD de 0.148 tandis que pour l’AOD totale la corrélation est 0.904 avec une RMSD de
0.125.
Dans l’objectif de vérifier la cohérence entre les observations MODIS et PARASOL
et d’évaluer leur performance par rapport au mesures AERONET sur ma région d’étude
(Europe et Méditerranée), une étude de comparaison a été menée en collaboration avec
le Laboratoire d’Optique Atmosphérique (LOA) à Lille. Les données utilisées pour cette
partie de ce travail (à diﬀérentes longueurs d’onde, selon leur disponibilité) nous ont été
fournies par D. Tanré et F. Ducos.
Vu que les algorithmes d’inversion utilisés pour la restitution de l’AOD sont diﬀérents
pour l’océan et la terre nous présentons séparément les résultats obtenus pour les deux
types de surface. Nous utilisons des données co-localisées (0.5ox 0.5o) pour l’intervalle
2005 - 2010. Au-dessus de l’océan, nous comparons l’AOD totale et l’AOD du mode fin à
870 nm (865 nm pour PARASOL). Nous rappelons que au-dessus des continents, seule la
comparaison du mode fin entre PARASOL, MODIS et AERONET est possible actuellement
car les observations PARASOL sont basées sur la polarisation de la lumière. Puisque la
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polarisation est principalement contrôlée par les petites particules, seul le mode fin (ou
mode d’accumulation) peut être récupéré. Nous utilisons l’AOD du mode fin à 670 nm et
l’AOD totale à 500 nm pour la comparaison seulement entre MODIS et AERONET.
AOD au-dessus de la mer
La comparaison entre les deux capteurs et AERONET est présentée sur la Figure 3.10. Il
est à noter que pour cette comparaison nous considérons seulement les sites AERONET sur
les côtes. La carte de corrélation illustre le degré de correspondance par site AERONET et
le diagramme de Taylor résume la comparaison statistique en une seule figure. Ces résultats
sont présentés en détail dans le Tableau 3.4.
Concernant l’AOD totale nous constatons que MODIS est légèrement mieux corrélé
(0.88) avec AERONET que PARASOL (0.82). De plus, l’écart type de MODIS est plus
proche de celui d’AERONET et la diﬀérence des moindres carrés (RMSD) est plus petite
que celle de PARASOL.
Pour l’AOD du mode fin, la corrélation est plus faible que pour l’AOD totale (0.64
pour PARASOL et 0.61 pour MODIS). En choisissant de filtrer les données pour comparer
uniquement l’AOD pour laquelle le coeﬃcient d’Angström (↵) est supérieur à 1.5, nous
nous limitons aux plus petites particules et nous trouvons que la corrélation augmente à
0.78 pour PARASOL et 0.70 pour MODIS. En eﬀet, en considérant tous les coeﬃcients
d’Angström, on peut avoir une contribution par des particules un peu plus grosses (par
exemple ↵ égal à 1) qui se mélangent à des particules petites (e.g. ↵ = 1.5). L’AOD des
particules pour ↵ = 1 n’aura pas la même pente que l’AOD des particules pour ↵=1.5 et
donc on aura de la "dispersion" lorsqu’on considère toutes les valeurs.
AOD mode fin # Obs. AOD totale # Obs.
R RMSD   R RMSD  
AERONET 1.000 0.000 0.042 1.000 0.000 0.138
MODIS 0.6063 0.034 0.035 3061 0.883 0.061 0.125 3061
PARASOL 0.6383 0.036 0.039 6664 0.824 0.095 0.168 6664
Tableau 3.4 – Corrélation, RMSD et écart-type entre MODIS, PARASOL et AERONET
pour l’AOD totale et l’AOD du mode fin au-dessus de la mer.
AOD au-dessus du continent
Pour l’AOD totale au-dessus du continent, MODIS présente une bonne corrélation
de 0.82, une RSMD de 0.13 et un écart-type très proche de celui des données AERONET.
Pour l’AOD du mode fin (à 670 nm), nous constatons que PARASOL est légèrement mieux
corrélée avec AERONET que MODIS (0.79 contre 0.73). Ces résultats sont présentés en
détail dans le Tableau 3.5.
Ceci s’explique en partie par un certain décalage dans le rayon de coupure des aérosols
considérée. Pour AERONET le rayon de coupure (Rcut off ) est égal à 0.6 µm tandis que
pour MODIS et PARASOL il n’est pas constant car l’inversion des mesures se base sur
des tableaux de correspondances des réflectances comme nous l’avons vu précédemment.
En se limitant à un rayon de coupure de 0.3 µm pour la restitution de l’AOD du mode fin
AERONET (données préparées au LOA), la corrélation augmente à 0.86 pour PARASOL
et 0.78 pour MODIS. De plus, en forçant ↵ = 1.5 pour garder que les cas favorables c’est
à dire ceux où le type d’aérosols est à peu près le même et où la relation entre l’AOD du
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AOD870nm (O)
AOD870nm mode fin (O)
Figure 3.10 – Cartes de corrélation et diagramme de Taylor pour l’AOD totale entre MODIS
et AERONET et l’AOD du mode fin pour MODIS, PARASOL et AERONET au-dessus de
la mer (O) pour l’intervalle 2005-2010. Le grand cercle coloré représente MODIS et le plus
petit PARASOL.
AOD870nm totale (O) AOD870nm fine mode (O)
Figure 3.11 – Nuage de points pour l’AOD totale et l’AOD du mode fin au-dessus de la
mer.
mode fin et l’AOD totale est presque constante, on obtient une corrélation de 0.92 pour
PARASOL et 0.87 pour MODIS.
Nos résultats suggèrent qu’une combinaison des produits PARASOL et MODIS nous
permettrait d’optimiser l’apport scientifique des mesures satellitaires passives, avec l’utili-
sation de l’AOD totale de MODIS au-dessus de l’océan et l’AOD du mode fin de PARASOL
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AOD mode fin # Obs. AOD totale # Obs.
R RMSD   R RMSD  
AERONET 1.000 0.000 0.106 1.000 0.000 0.203
MODIS 0.727 0.080 0.113 12447 0.823 0.126 0.212 12552
PARASOL 0.781 0.066 0.085 21047 N/A N/A N/A N/A
Tableau 3.5 – Corrélation, RMSD et écart-type entre MODIS, PARASOL et AERONET
pour l’AOD totale et l’AOD du mode fin au-dessus du continent.
AOD500nm (L)
AOD670nm mode fin (L)
Figure 3.12 – Cartes de corrélation d’AOD entre MODIS, PARASOL et AERONET au-
dessus de la terre (L) pour l’intervalle 2005-2010. Le grand cercle coloré représente MODIS
et le plus petit PARASOL.
au-dessus de la terre. Ces conclusions sont en accord avec la littérature (Bréon et al., 2011;
Tanré et al., 2011).
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AOD670nm fine mode (L)
Rcut off = 0.30µm
Angström Exp. > 1.5
Figure 3.13 – Nuage de points pour l’AOD du mode fin au-dessus de la terre. La corréla-
tion augmente en forçant le rayon de coupure pour AERONET à 0.3 µm et le coeﬃcient
d’Angström à 1.5 pour se limiter aux plus petites particules.
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3.4 Conclusions
Nous avons vu dans ce chapitre les diﬀérentes observations utilisées dans cette thèse.
Les mesures au sol par les réseaux AIRBASE et EMEP sur la masse totale en surface
des PM10 et PM2.5 et, pour certains sites, la masse de diﬀérentes espèces particulaires
sont indispensables pour une surveillance précise de la qualité de l’air. L’incertitude sur
ce type de mesures ne dépasse pas 25% de la valeur de concentration mesurée. Dans le
cadre de cette thèse, elles sont très utiles pour faire un bilan de la pollution particulaire et
de sa variabilité en Europe et Méditerranée, puis pour évaluer la qualité des simulations
CHIMERE en surface. Pour l’analyse de l’impact du transport à longue distance de la
pollution, ces observations ne sont cependant pas suﬃsantes car les réseaux manquent
encore de couverture spatiale, et les observations en surface ne renseignent pas sur le
transport possible de panaches en altitude.
Les observations par télédétection apportent dans ce cadre une information complé-
mentaire sur :
– le contenu total en aérosol sur la colonne atmosphérique grâce à l’AOD dans le cas
de mesures passives ;
– la distribution verticale dans le cas d’observations lidar ;
La taille des aérosols peut également être analysée en combinant l’AOD total et l’AOD
du mode fin, ou en analysant l’exposant d’Angstrom ou le rapport de couleur pour les
observations lidar.
Même si la télédétection depuis le sol par le réseau AERONET ne permet pas une cou-
verture globale, elle apporte de façon fiable et continue des informations détaillées sur les
caractéristiques optiques et microphysiques des aérosols dans des sites clés. Contrairement
aux observations satellitaires, le signal reçu ne contient presque pas de contribution de
surface, ce qui minimise les sources d’incertitude. Par exemple, la précision sur l’AOD est
estimée à ⇠ 0.01.Ces observations apportent donc une bonne référence pour des comparai-
sons quantitatives des données sur les aérosols et sont couramment utilisées pour valider à
la fois les observations satellitaires et les simulations de modèles.
La comparaison entre les observations d’AOD MODIS et PARASOL par rapport aux
observations AERONET a montré la bonne qualité des mesures et validé la cohérence entre
les diﬀérents capteurs avec une très bonne corrélation (⇠ 0.8). La meilleure stratégie pour
permettre une analyse aussi fiable que possible semble être de favoriser les mesures de l’AOD
totale MODIS, et de l’AOD du mode fin PARASOL. Cette conclusion n’est cependant pas
toujours applicable en pratique en fonction des cas d’étude. En particulier, il est souvent
important d’avoir à la fois la mesure simultannée de l’AOD totale et de l’AOD du mode
fin, ce qui n’est pas possible avec PARASOL sur les continents. Par ailleurs, l’inconvénient
principal de la télédétection passive dans le visible est que les mesures ne sont possibles
que le jour et en absence de nuages, ce qui peut significativement limiter la couverture
spatio-temporelle des mesures.
Enfin, les observations lidar représentent une source d’information précieuse pour
l’étude de la structure verticale des aérosols (importante pour l’analyse du transport à
longue distance) et de sa variabilité spatio-temporelle. La principale limitation provient ici
de la géométrie de mesure au nadir, qui limite la couverture spatio-temporelle. L’analyse
combinée avec les observations passives permet d’avoir un contexte plus grande échelle
sur l’AOD (régions source, transport des panaches, etc.) et éventuellement une extension
spatiale des propriétés déduites du lidar. Nous favorisons dans ce travail de thèse l’analyse
des observations de niveau 1B de rapport de diﬀusion atténué (interpolées et moyennées
de manière à augmenter le rapport signal sur bruit) afin de s’aﬀranchir des hypothèses sur
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le type d’aérosol réalisées lors du calcul des observations de niveau 2. Un filtre nuage a été
réalisé pour extraire uniquement l’information sur les aérosols.
Ces observations seront analysées dans le Chapitre 4 afin de caractériser la variabilité
des propriétés des aérosols dans la région Europe et Méditerranée. Elles seront par ailleurs
exploitées dans le Chapitre 6 pour analyser la capacité de CHIMERE à simuler les aérosols,
plus particulièrement pour les cas de transport à longue distance de panaches denses issus
de soulèvements de poussières minérales ou de feux de végétation. Afin de permettre la
comparaison entre simulation des concentrations et observations de l’impact radiatif par
les instruments de télédétection, un outil de calcul des propriétés optiques et de la ré-
trodiﬀusion lidar à partir des sorties de simulation a été développé, et est décrit dans le
Chapitre 5.
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4 Variabilité inter-annuelle des aérosols
4.1 Introduction
Une analyse de la variabilité inter-annuelle des aérosols a été réalisée à partir des ob-
servations disponibles sur la région Euro-Méditerranée et pour la période couvrant les
années de 2004 à 2010. Cette analyse va permettre de quantifier sur plusieurs années les
concentrations de fond pour les aérosols et d’identifier s’il existe des zones systématiques
de valeurs extrêmes. Pour cela, l’analyse va s’attacher à quantifier la variabilité spatiale et
temporelle des aérosols en utilisant le maximum de mesures disponibles et en recoupant
les informations issues de diﬀérents capteurs. Les bases de données d’observations utilisées
dans ce chapitre sont AERONET et AIRBASE pour des mesures de réseaux en surface
et les observations de la constellation A-TRAIN pour les mesures dans toute la tropo-
sphère. Ces observations sont complémentaires : les stations AIRBASE ont pour objectif
une surveillance de la qualité de l’air et sont donc principalement localisées dans les zones
polluées, le réseau AERONET permet également de surveiller des niveaux de fond et de
donner une information sur la colonne atmosphérique, et, enfin, les observations satellitaires
permettent une surveillance des grandes structures avec une bonne couverture spatiale mais
une couverture temporelle plus limitée. Les observations satellitaires présentent également
une excellente cohérence dans le temps et l’espace, ce qui n’est pas forcément le cas pour
les réseaux au sol.
L’analyse inter-annuelle se focalise principalement sur les mesures des réseaux AERO-
NET et AIRBASE pour la stabilité de l’incertitude et de la représentativité des mesures sur
la période de 2004 à 2010. Les observations satellites apportent une meilleure couverture
spatiale sur la région étudié, mais cette couverture spatiale sera plus variable d’un mois
à l’autre (en raison de la couverture nuageuse principalement). Nous limiterons l’analyse
ici aux structures générales observées par MODIS/AQUA. Une analyse plus précise des
mesures satellites sera présentée pour les études de cas, comme l’été 2007.
Afin de pouvoir quantifier des variabilités saisonnières ou inter-annuelles de manière
synthétique, les calculs sont réalisés sur des sous-domaines présentés sur la Figure 4.1. Ces
trois sous-domaines, appelés dans la suite "ouest", "centre" et "est" ont été choisis pour
satisfaire diﬀérents critères à la fois liés aux réseaux et au transport de panaches :
• Les flux de transport d’aérosols étant souvent latitudinaux, on définit uniquement trois
grands sous-domaines de l’ouest vers l’est.
• Les valeurs des longitudes sont choisies pour pouvoir représenter des nombres de sta-
tions les plus proches possibles entre AERONET et AIRBASE et pour chacun des sous-
domaines.
• Les valeurs des longitudes sont aussi choisies pour respecter au mieux les climatolo-
gies connues de panaches sur cette région Euro-Méditerranée, à la fois pour les aérosols
minéraux (dust) et les feux.
• Enfin, ces valeurs de longitude sont choisies pour ne pas "couper" en deux des zones de
fortes émissions anthropiques comme la plaine du Pô, par exemple.
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Figure 4.1 – Carte de la zone Euro-Méditerranée avec les trois sous-domaines d’analyse
définis : "ouest", "centre" et "est". Les points de couleurs sur la carte représentent les
stations AIRBASE et AERONET.
4.2 Les concentrations près de la surface
La directive "2008/EC/50" de l’Union Européenne a été mise en place pour la régulation
de la qualité de l’air. Elle définit diﬀérentes limites de dépassement pour les concentrations
des particules mesurées près de la surface (à une hauteur de 3.5 m au dessus du sol). Elle
ne concerne actuellement que les particules de diamètre inférieur à 10 µm (les PM10). Les
deux seuils réglementaires sont :
• La valeur moyenne journalière ne doit pas dépasser 50 µg m 3 plus de 35 jours par an,
• La valeur moyenne annuelle ne doit pas dépasser 40 µg m 3
Ces seuils sont appliqués aux données des stations de surface en Europe, dont les don-
nées sont accessibles via la base de données AIRBASE, que nous allons utiliser ici. Nous
étudierons en parallèle les concentrations de PM2.5 et PM10.
Le Tableau 4.1 montre le nombre de stations de mesures pour les PM10 pour chacun des
trois sous-domaines définis ("ouest", "centre" et "est"). On note un accroissement quasi
linéaire de ce nombre de stations depuis 2004, avec un nombre de stations beaucoup plus
grand dans les domaines "ouest" et "centre", avec plus de 200 stations disponibles. Le
nombre de stations sur le domaine "est" est en forte augmentation depuis 2004, mais leur
nombre reste limité, avec moins de 70 stations sur l’ensemble de la zone. Cette disparité
entre le nombre de stations disponibles peut avoir une influence sur l’analyse des résultats,
même si, globalement, leur nombre est suﬃsant pour mener des études statistiques robustes.
Les trois sous-domaines disposent principalement de stations de type urbain et péri-urbain.
Les stations rurales sont plus rares, voire quasi-inexistantes sur le domaine "est". Cette
particularité sera à discuter par la suite, car le nombre et le type de stations peuvent
avoir un impact direct sur l’analyse qui est présentée en terme de masse et distribution en
taille d’aérosols. Au cours de la période, le nombre relatif de stations en zone urbaine et
périurbaine est relativement stable. On note toutefois une petite variabilité : sur la région
"ouest", on constate une légère diminution de 80% en 2004 à 73% en 2007-2008 pour
réaugmenter jusqu’à 77% en 2010 ; pour la région "centre", on passe de 94% en 2004, à ⇠
87-88% en 2005-2008, ⇠ 84% en 2010.
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Année
Domaine 2004 2005 2006 2007 2008 2009 2010
Domaine "ouest"
Rural 21 38 46 45 53 52 38
Fond 25 33 30 35 38 38 42
Péri-urbain 49 72 72 71 81 96 90
Urbain 133 179 149 150 170 180 175
Total 228 322 297 301 342 366 345
Domaine "centre"
Rural 1 7 10 3 20 24 19
Fond 3 5 6 6 9 13 17
Péri-urbain 14 21 31 43 56 58 62
Urbain 53 64 100 99 126 141 135
Total 71 97 147 161 211 236 233
Domaine "est"
Rural 0 0 0 0 0 1 1
Fond 3 4 4 4 3 3 4
Péri-urbain 5 6 6 7 7 11 15
Urbain 24 26 35 37 40 45 42
Total 32 36 45 48 50 60 62
Tableau 4.1 – Disponibilité des stations AIRBASE sur la période d’étude. Le nombre de
stations est sommé sur les trois sous-domaines "ouest", "centre" et "est", et classé par
type d’environnement.
4.2.1 Variabilité spatiale
Afin de pouvoir spatialiser les zones ou les plus fortes concentrations sont observées
sur la zone Euro-Méditerranée, la Figure 4.2 présente une moyenne des concentrations de
PM2.5 et PM10 pour toute la période de 2004 à 2010, sans distinction de saison ou d’année.
Les plus hauts niveaux de concentration de surface en particules sont localisés au Nord
de l’Italie, dans la plaine du Pô et en Europe de l’Est, avec des valeurs moyennes au-dessus
de 30 et 60 µg m 3pour les PM2.5 et PM10, respectivement. Cette localisation des plus
fortes concentrations est à relier directement aux zones les plus industrialisées d’Europe et
a donc ici des origines principalement anthropiques. Il est à noter que en Europe de l’Est,
les feux de forêt constituent une source d’aérosols non négligeable, notamment pendant la
période estivale (cf. Chapitre 6).
Des niveaux importants mais plus modérés sont observés en Espagne. Dans ce cas,
la contribution relative des PM2.5 par rapport au total en PM10 ne dépasse jamais 50%,
montrant une prédominance de particules plus grosses qu’en Italie ou en Europe de l’Est.
On a donc ici une signature de particules minérales, originaires d’Afrique et transportées
puis déposées dans le sud de l’Europe.
En conclusion, les plus fortes valeurs observées en Europe et en moyenne sur
7 ans pour les PM2.5 sont d’origine anthropique et correspondent au secteur
industriel de la plaine du Pô. Le réseau d’observations plus fourni en PM10 qu’en
PM2.5 permet de voir que les plus fortes moyennes de PM10 sont à l’est du domaine Euro-
Méditerranée.
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Figure 4.2 – PM2.5 (haut) and PM10 (bas) en µg m 3 en moyenne sur toute la période de
2004 à 2010.
4.2.2 Variabilité saisonnière
Afin d’isoler une variabilité saisonnière, les mêmes concentrations de surface sont
moyennées pour toutes les années, de 2004 à 2010, mais en fonction des mois de l’an-
née : DJF pour décembre, janvier et février ; MAM pour mars, avril et mai ; JJA pour juin,
juillet et août et SON pour septembre, octobre et novembre. Les résultats sont présentés
sur la Figure 4.3 en terme de pourcentage de nombres de jours où les concentrations ont
dépassé une valeur de 50 µg m 3par saison sur le nombre total de dépassements pendant
toute l’année.
Les plus forts pourcentages de dépassement sont observés pendant les mois DJF et
en Europe du nord-ouest, correspondants aux pays les plus industrialisés et agricoles. Les
structures spatiales sont similaires pour les mois de printemps (MAM) et d’automne (SON)
mais avec des pourcentages de dépassement plus faibles, entre 20% et 50%. Finalement,
la spatialisation des dépasssements est diﬀérente pour les mois d’été (JJA) où les valeurs
supérieures à 50% sont surtout observées en Espagne, au Portugal, en Italie et en Grèce,
dénotant l’importance des aérosols liés aux feux et aux aérosols minéraux qui s’joutent
aux sources anthropiques. Cet aspect sera discuté en détail plus loin grâce aux mesures
optiques.
En conclusion, et une fois mises en relation avec les types d’émissions saisonnières,
ces cartes montrent qu’il n’y a jamais de régions sans dépassement des seuils en
Europe et que les valeurs sont dominées par :
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Figure 4.3 – Pourcentage du nombre de dépassements par saison (PM10 > 50 µg m 3) sur
le nombre total de dépassements pendant toute l’année, sur la période 2004-2010.
• En hiver et au nord, les sources anthropiques (industries et agricoles)
• En été et au sud, sur le pourtour Méditerannéen, les sources naturelles (biogéniques et
minérales)
4.2.3 Variabilité inter-annuelle
Après avoir présenté la spatialisation des valeurs de concentrations sur l’ensemble de
la région, cette section présente leur variabilité temporelle. La Figure 4.4 présente des
concentrations de surface de PM2.5 et PM10 pour les trois sous-domaines en zone Euro-
Méditerranée : ouest, centre et est. Les valeurs sont données en moyenne mensuelle et pour
la période de 2004 à 2010, afin de dégager la tendance à long terme ainsi que la variabilité
intra-annuelle.
On note tout d’abord que les variabilités suivent les mêmes tendances pour les PM2.5
et PM10. Les maxima des concentrations mensuelles sont systématiquement ob-
servés en hiver. Tous les trois domaines montrent une tendance à une réduction des
concentrations moyennes. Le domaine "centre" se distingue par des cycles saisonniers très
marqués et une forte homogénéité spatiale car les écarts-types sont systématiquement plus
faibles que pour les zones "ouest" et "est". Le domaine "ouest" montre des valeurs avec
une variabilité intra-annuelle limitée, ainsi que des concentrations moyennes plus faibles
que pour les autres sous-domaines. C’est le cas à la fois pour les PM2.5 et PM10, alors que
la faible variabilité intra-annuelle n’est observée que pour les PM2.5 sur le domaine "est".
En terme de masse, les PM2.5 représentent la moitié des particules sur les domaines
"ouest" et "est", alors qu’ils représentent la quasi-totalité de la masse observée sur le do-
maine "centre". On relève aussi quelques cas où les séries chronologiques de PM2.5 montrent
des valeurs plus élevées que les PM10 : il ne faut y voir qu’un eﬀet de moyenne sur des
stations diﬀérentes, les mesures n’étant pas réalisées forcément aux mêmes endroits entre
PM2.5 et PM10.
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Figure 4.4 – Concentrations de PM2.5 (haut) et PM10 (bas) mesurés en surface, en moyenne
mensuelles et pour chaque sous-domaine (ouest, centre et est). Les écart-types sont retré-
sentés par les zones ombrées. La tendance pluri-annuelle de PM10 est représentée par les
courbes rouges.
Afin de caractériser la masse observée de ces aérosols en fonction de la localisation des
stations de mesures par rapport aux sources, la Figure 4.5 présente des histogrammes de
concentrations à la fois pour les PM2.5 et PM10. Les valeurs sont données en fonction de la
typologie des stations : rurale (rural), de fond (background), urbaine (urban) et péri-urbaine
(suburban).
Ces résultats montrent tout d’abord la grande diversité de typologie des stations en
fonction des sous-domaines étudiés. Alors que le domaine "ouest" montre un équilibre
entre les stations allant de urbaine à rurale, le domaine "centre" montre qu’au moins la
moitié des stations sont de type "urbain". Ce déséquilibre de typologie est à garder en
mémoire lors de l’analyse des observations, puisque la localisation même des stations aura
un impact important sur les conclusions en terme de distributions des concentrations et de
dépassement des seuils.
La comparaison entre les trois sites montre tout d’abord des formes de distributions
diﬀérentes : alors que les distributions sur les domaines "ouest" et "est" couvrent plusieurs
dizaines de µg m 3 (de 0 à 40 µg m 3 pour les PM2.5 et de 0 à 70 µg m 3 pour les PM10),
les distributions pour le domaine "centre" montre une distribution plus étroite (de 10 à 20
µg m 3 pour les PM2.5 et de 10 à 40 µg m 3 pour les PM10). Le domaine "centre" étant
principalement composé de stations de types "urbaines" et "péri-urbaines", les mesures
reflètent des émissions de type "trafic", "industriel" ou "résidentiel" principalement. Ces
émissions ont une plus grande régularité tout au long de l’année par rapport aux sources
sources naturelles, on peut donc s’attendre à des formes de distributions plus piquées autour
d’une valeur moyenne.
Les maxima des distributions montrent avant tout la part importante des mesures
urbaines dans le bilan en particules de surface. Cela est dominant pour le domaine "est"
ou la majorité des valeurs supérieures à 40 µg m 3 en PM10 sont mesurées en
ville.
Finalement, la Figure 4.6 présente le pourcentage de concentrations de PM10 qui ont
dépassé les normes maximales admises et pour chacun des sous-domaines. Le comptage
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Figure 4.5 – Histogrammes de concentrations de PM2.5 (haut) et PM10 (bas) mesurés en
surface et pour chaque sous-domaine ("ouest", "centre" et "est").
réalisé consiste à retenir une station quand la concentration observée est supérieure à 50
µg m 3 dans la journée. On retrouve ici le cycle saisonnier très marqué pour le domaine
"centre" et ceux plus eﬀacés pour les domaines "ouest" et "est". Pour les trois domaines, la
tendance pluri-annuelle est à une baisse des dépassements : le domaine "ouest" décroit de
40 à 10%, montrant la plus forte décroissance des seuils d’alerte sur l’ensemble de la région.
La tendance décroissante reste importante sur le domaine "est" passant de 90% à 50% sur
la période, même si le nombre de dépassements des normes admises reste le plus important
de toute la zone Euro-Méditerranée. Enfin, la tendance est aussi à la décroissance pour le
domaine "centre" mais toujours avec un cycle saisonnier très marqué : si les dépassements
sont inférieurs à 10% en été, ils restent supérieurs à 40% en hiver.
Figure 4.6 – Pourcentage du nombre de jours de dépassements de la valeur de 50 µg m 3pour
chaque mois, pour les PM10 et pour les trois sous-régions définies.
Ces analyses ont été réalisées en gardant toutes les observations disponibles afin d’op-
timiser la robustesse de la statistique. Pour une analyse plus précise des tendances, une
analyse basée sur exactement les mêmes stations sur toute la période serait nécessaire.
4.3 Propriétés optiques des aérosols
Les données de surface ont permis de caractériser l’évolution en masse des aérosols. Ces
données sont importantes dans le contexte de "réglementation de la qualité de l’air", mais
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n’étant qu’en surface, ne permettent pas d’approfondir l’analyse des résultats dans toute la
colonne atmosphérique. Cette section présente donc une analyse des propriétés optiques des
aérosols, mesurées avec les stations du réseau AERONET et par satellite avec le capteur
MODIS sur le satellite AQUA. Ces données représentent la colonne atmosphérique de
manière intégrée. Dans cette section, la variabilité des propriétés optiques est présentée sous
deux formes diﬀérentes : la variabilité spatiale pour des valeurs moyennes sur la période de
2004 à 2010 dans la section 4.3.1 et la variabilité temporelle pour les trois sous-domaines
dans la section 4.3.2.
4.3.1 Variabilité spatiale
Suivant la même logique que pour la variabilité spatiale des concentrations de surface,
les résultats sont tout d’abord présentés sous forme de cartes moyennes (sur la période
2004 à 2010) avec les mesures AERONET, puis avec les mesures MODIS.
Cartes d’AOD et de coeﬃcients d’Angstrom avec AERONET
Les cartes de mesures AERONET moyennées sur la période 2004-2010 sont présentées
sur la Figure 4.7. Les deux figures du haut montrent l’épaisseur optique pour deux longueurs
d’onde diﬀérentes,   = 500 nm et   = 870 nm).
Figure 4.7 – Cartes de mesures AERONET moyennées sur la période 2004-2010 :
(haut/gauche) l’épaisseur optique moyenne ( =500 nm), (haut/droite) l’épaisseur optique
moyenne ( =870 nm), (bas/gauche), le pourcentage du mode fin par rapport à la distribu-
tion complète ( =500 nm) et (bas/droite) l’exposant d’Angström ( =440-870 nm)
On note tout d’abord que le nombre de stations diﬀère entre les deux types de mesures.
A 500 nm, l’AOD moyen varie de 0 à 0.3 alors que les maxima sont de 0.15 à 870 nm.
Spatialement, on note que la variabilité spatiale est grande et qu’il n’y a pas de signal
d’épaisseur optique plus forte que la moyenne sur une région isolée. Les valeurs sont très
variables spatialement et montrent encore que la grande variabilité de types de sources
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(anthropiques, naturelles) et donc de distribution en taille, crée une grande variabilité des
moyennes spatiales.
Le pourcentage de l’AOD du mode fin sur l’AOD totale (Figure 4.7(bas/gauche)) per-
met d’identifier une spatialisation des valeurs : les valeurs sont inférieures à 50% pour les
latitudes inférieures à 40oN et majoritairement supérieures à 50% pour les latitudes supé-
rieures. On note donc une prédominance des aérosols en mode grossier au Sud su domaine
et sur tout le pourtour Méditerranéen et des aérosols plus fins au Nord du domaine.
La carte de coeﬃcient d’Angström apporte une information aussi très claire sur les parts
relatives entre mode fin et mode grossier de l’aérosol sur cette région Euro-Méditerranée. On
retrouve un gradient nord-sud très marqué avec des valeurs systématiquement inférieures à
1 au sud de la latitude 40oN (aérosols dans le mode grossier principalement) et des valeurs
supérieures à 1 au nord de cette latitude.
Ces diﬀérents indicateurs montrent que les diﬀérentes sources d’émissions, naturelles
au sud et anthropiques au nord ont une très forte signature spatiale à la fois en concen-
trations en masse et en propriétés optiques. On relève une latitude de changement de
"propriétés optiques" clairement autour de 40oN c’est à dire la séparation entre
Afrique du Nord et Europe du Sud, régions nettement moins industrialiées que l’Europe
du Nord.
Figure 4.8 – Nombre moyens de jours/an où l’AOD (870 nm) dépasse la valeur de 0.25.
Afin d’évaluer la fréquence des valeurs maximales d’épaisseur optique, la Figure 4.8
présente une carte de nombre de jours ou l’AOD dépasse la valeur de 0.25 (pour la longueur
d’onde  =870 nm). Pour chaque année, le nombre de jours de dépassement est estimé.
Pour chaque station, ces nombres de jours par année, de 2004 à 2010, sont moyennés pour
n’aﬃcher qu’une seule valeur sur la carte. On n’obtient pas cette fois un gradient latitudinal
très marqué mais, au contraire, des valeurs importantes autour du bassin Méditerranéen :
on estime que l’AOD peut être supérieur à 0.25 jusqu’à 30 jours par an en Italie du Sud,
Maghreb et tout le bassin est Méditerranéen (de la Grèce à l’Egypte). Les valeurs sont plus
faibles sur le continent où les valeurs sont autour de 10 jours/an de dépassement.
Ce mode de comptage des très fortes valeurs d’AOD va privilégier les évènements ex-
trêmes. En région Euro-Méditerranée, ces extrêmes correspondent principalement à des
panaches denses d’aérosols minéraux et de feux. La Figure 4.8 permet bien de localiser ces
panaches, souvent observés sur le pourtour Méditerranéen, et permet donc ici de quantifier
la part relative de ces évènements par rapport à l’ensemble des sources d’aérosols : si la
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pollution anthropique peut conduire à une dizaine de jours par an ou l’épaisseur optique
dépasse 0.25, les évènements extrêmes de panaches denses (feux et dust) peuvent
conduire à 3 fois plus de jours où l’AOD est supérieur à 0.25.
Figure 4.9 – Distribution saisonnière des nombres de jours par an (moyennés sur la période
2004-2010) où l’AOD est supérieur à 0.25.
La Figure 4.9 reprend le même type de comptage que la Figure 4.8 mais cette fois en
conservant l’information sur la saison et en calculant la moyenne sur tout le domaine des
jours de dépassement, saison par saison. La plus grande partie de ces dépassements est
observée en été (les mois JJA) avec 40.5% des valeurs calculées. Les valeurs de printemps
(MAM) et d’automne (SON) montrent des pourcentages encore relativement importants
mais plus faibles (34.7% et 18.5%, respectivement). Enfin, le nombre de jours de dépas-
sement (AOD>0.25) est très faible en hiver (DJF) avec seulement 6.3%. Sachant que les
évènements extrêmes comme les feux et les aérosols minéraux sont prépondérants en pé-
riode estivale, on a donc ici une quantification des impacts sur la distribution annuelle
des fortes valeurs d’épaisseurs optiques. On peut donc noter que les plus fortes valeurs
d’épaisseur optique sont observées une fois sur deux en été et principalement
autour du bassin Méditerranéen.
La Figure 4.10 présente des distributions en taille des concentrations massiques d’aé-
rosols, mesurées avec le réseau de photomètres AERONET. On retrouve sur ces stations
l’information déduite précédemment : les concentrations d’aérosols (PM10) montrent les
plus fortes concentrations en été et les plus faibles en hiver. Cela montre que les trois
stations choisies sont bien représentatives des trois sous-domaines étudiés précédemment.
Pour les trois stations présentées, on note que l’aérosol est principalement composé de deux
modes : un mode fin centré sur le diamètre médian Dp=0.2 µm et un mode grossier centré
sur Dp=2 à 3 µm.
Pour la station du sous-domaine "ouest", la station de Blida, localisée en Algérie va
principalement représenter l’aérosol minéral près de sa source d’émission : on a donc un
mode grossier dominant et des concentrations importantes dans les deux modes. Pour
le domaine "est", la tendance contraire est observée : on a ici un mode fin dominant,
ainsi qu’un mode grossier un peu décalé vers des diamètres d’aérosols plus importants,
Dp=4 µm. Les concentrations en elle-mêmes sont aussi deux fois plus faibles que celles
observées sur le domaine "ouest". Enfin, le domaine "centre" montre aussi une distribution
en taille diﬀérente avec des modes "fin" et "grossiers" de même intensité. On notera que
pour les saisons MAM (printemps) et SON (automne), le mode fin devient dominant par
rapport au mode grossier, même si les concentrations sont faibles. Finalement, ces valeurs
moyennes montrent que la distribution en taille évolue énormément en fonction de
la longitude autour du bassin Méditerranéen, avec un mode grossier dominant
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Domaine "ouest" : Blida (Algérie) Domaine "centre" : Lecce (Italie)
Domaine "est" : Moldova (Moldavie)
Figure 4.10 – Distributions en taille des aérosols mesurés par AERONET et pour des
stations représentatives des trois sous-domaines étudiés : Blida (Algerie) pour le domaine
"ouest", Lecce (Italie) pour le domaine "centre" et Moldova (Moldavie) pour le domaine
"est". Les distributions en taille correspondent aux valeurs moyennées sur la période de
2004 à 2010 et pour chaque saison.
à l’ouest, un mode fin à l’est et une distribution équilibrée entre mode fin et
grossier au centre.
Cartes d’AOD moyens et saisonniers avec MODIS
De manière complémentaire aux observations AERONET, une étude statistique est
présentée avec les données du capteur MODIS sur le satellite AQUA. Les données utilisées
ici sont les épaisseurs optiques à la longueur d’onde de 550 nm. Elles sont moyennées, par
saison, sur l’ensemble des données disponibles sur la période 2004 à 2010.
La Figure 4.11 présente ces valeurs moyennes et montre que les maxima observés par sa-
tellite sont au printemps et en été, majoritairement sur le pourtour Méditerranéen (sources
de dust et de feux). On note aussi de fortes valeurs en Italie dans la plaine du Pô. Cette
source est anthropique et industrielle et montre donc une persistence dans le temps de
fortes valeurs d’AOD, avec des valeurs moyennes supérieures à 0.25. Les autres maxima,
liés à des production naturelles (de dust et feux) ont des valeurs d’AOD plus fortes (0.25
< AOD < 0.5) mais uniquement sur les mois d’été.
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Figure 4.11 – Distribution spatiale de l’AOD moyen MODIS (550 nm) par saison, sur
l’ensemble de la période 2004 à 2010.
En complément des données des stations AERONET, l’analyse de ces données satel-
litaires montre que les fortes valeurs d’épaisseurs optiques sont au dessus de la mer, no-
tamment en été où des valeurs d’AOD supérieures à 0.4 sont observées sur toute la cote
sud-est de la Méditerranée (du Maghreb à l’Egypte).
4.3.2 Variabilité temporelle
Après la variabilité spatiale, nous analysons ici la variabilité temporelle des propriétés
optiques des aérosols. La Figure 4.12 montre l’épaisseur optique déduite des mesures des
photomètres AERONET pour les longueurs d’onde   = 500 nm et   = 870 nm. Contrai-
rement aux mesures de surface, on ne note pas de diﬀérence marquée en terme de valeurs
d’épaisseur optique entre les 3 domaines. Les valeurs varient de 0.1 à 0.5 en fonction du
mois de l’année. De plus, le cycle saisonnier est aussi beaucoup plus marqué. A l’inverse
des concentrations de surface, on a maintenant des valeurs maximales observées pendant
les périodes estivales, et ce pour les deux longueurs d’onde. Sur l’ensemble de la période,
il n’y a pas de tendance décroissante comme pour les mesures massiques.
Les diﬀérences de variabilité entre concentrations massiques et épaisseurs optiques
peuvent s’expliquer par diﬀérentes voies :
• La quantité d’aérosols représentée : alors que la concentration massique ne per-
met d’avoir accès qu’à une information en surface, l’épaisseur optique est déduite des
concentrations intégrées sur toute la colonne atmosphérique. Il n’y a donc pas, a priori,
de relation directe entre ces deux grandeurs. Cependant, dans le cas de pollution anthro-
pique, émise à la surface, on peut s’attendre à des corrélations fortes entre concentrations
et AOD. Par contre, dans le cas de transport à longue distance de panaches denses, on
peut avoir de fortes concentrations en altitude, et donc de fortes épaisseurs optiques,
sans avoir de valeurs fortes en surface. Pour aller plus loin dans la discussion sur ce
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Figure 4.12 – Mesures de l’épaisseur optique réalisées par les stations AERONET. Les
longueurs d’onde sont  =500 nm(haut) et  =870 nm(bas). Les valeurs sont présentées
en moyenne mensuelle pour chacun des trois sous-domaines "ouest", "centre" et "est".
point, il faut avoir accès aux profils verticaux, ce qui n’est pas le cas avec les mesures
présentées ici. Mais cela pourra être analysé et discuté par la suite avec les résultats de
modélisation.
• Le principe de la mesure : des diﬀérences peuvent être liées à une comparaison de
deux mesures diﬀérentes sur le principe. La mesure en surface est basée sur une mesure
sèche sur filtre alors que l’épaisseur optique est basé sur une atténuation du rayonnement.
Chacun des deux principes possède une incertitude propre (au minimum de l’ordre de
10%) et diﬃcilement quantifiable.
• La distribution en taille : alors que la masse représente l’intégralité de la distribu-
tion en taille, l’épaisseur optique ne représente que la partie de la distribution en taille
optiquement active pour la longueur d’onde choisie. L’AOD va donc être plus particu-
lièrement la signature d’une partie de la distribution en taille. On va donc avoir une
signature qui peut aussi se rapprocher du type de source d’aérosols en fonction de la
part relative occupée dans la distribution en taille.
Toujours sur la Figure 4.12, on note que la variabilité d’un mois à l’autre est très proche
pour les mesures à deux longueurs d’onde diﬀérentes. Cela montre que ces deux longueurs
d’onde représentent la même partie du spectre de la distribution en taille des aérosols. On
note cependant une diﬀérence d’écart-type entre les AOD à 500 et 870 nm, avec une plus
grande variabilité pour les épaisseurs optiques à 870 nm.
La Figure 4.13 présente des valeurs mensuelles d’AOD mesurées avec le capteur MODIS
et pour une longueur d’onde   = 550 nm. La comparaison directe entre les AOD à 500
nm d’AERONET et à 550 nm de MODIS nous renseignent sur les diﬀérences de principe
de mesures entre capteurs : alors que les mesures AERONET sont horaires et régulières
en temps, mais ponctuelles en espace, les mesures satellites sont irrégulières en temps (e.g.
couverture limitée en présence de nuages) mais couvrent spatialement de plus grandes
parties du domaine d’étude.
Comme pour les mesures AERONET, la variabilité inter-annuelle, de 2004 à 2010, ne
montre pas de tendances sur le long terme. Le cycle annuel est nettement plus marqué
qu’avec les mesures AERONET, avec des minimum et maximum observés de valeurs 0.1
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Figure 4.13 –Mesures de l’épaisseur optique ([haut] le total et [bas] le mode fin uniquement)
réalisées par le capteur MODIS (longueur d’onde  =550µm) et en moyenne mensuelle pour
chacun des trois sous-domaines "ouest", "centre" et "est".
à 0.4. Ces valeurs sont du même ordre de grandeur que les mesures AERONET. On note
que les écart-types pour ces mesures sont nettement plus importants que pour les mesures
AERONET, montrant une variabilité dans la mesure plus grande (variabilité spatiale sur
la région et temporelle sur le mois).
Cette analyse a pu montrer que sur la période d’étude, il n’y a pas de tendance de
décroissance comme cela avait été observé sur les concentrations massiques de surface. Cette
diﬀérence met donc en avant que l’on a pu analyser par l’observation que les concentrations
en particules en surface d’origine anthropique en surface ont vues leurs émissions réduites
sur cette dernière décennie, mais que cette baisse des émissions ne domine pas le signal
optique. Il y’a plusieurs explications à cela :
• A la longueur d’onde proposée par les instruments (500, 550 ou 870 nm), les particules
anthropiques ne sont pas dominantes dans la classe de taille correspondante et donc une
légère décroissance en masse ne change pas significativement les valeurs de l’épaisseur
optique.
• La variabilité mensuelle de l’épaisseur optique reste supérieure à la valeur absolue de la
tendance décroissante des concentrations d’aérosols : on ne peut donc pas dégager un
signal clair de décroissance de quantité d’aérosols en utilisant leurs propriétés optiques.
Cette conclusion est importante car montre que les études d’impact à long terme sur
les aérosols ne pourront pas utiliser uniquement des propriétés optiques mais aussi des
mesures en masse.
• Même si les concentrations liées aux activités anthropiques sont en décroissance cette
dernière décennie, ce n’est pas le cas des aérosols issus des feux et des aérosols minéraux
qui sont transportés en panache dense au-dessus de la région Euro-Méditerranée. Ce sont
ces panaches en altitude qui dominent le signal que l’on a étudié en épaisseur optique.
4.3.3 Conclusions
Dans ce chapitre, de nombreuses observations ont été analysées sur la période couvrant
les années 2004 à 2010. Pour synthétiser l’ensemble des résultats, des zones moyennes
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ont été définies, respectant à la fois la quantité de données disponibles, leur spatialisation
ainsi que les régions d’émission connues et les transports principaux de panaches d’aérosols
minéraux et de feux.
Pour les mesures des stations de surface, il a d’abord été montré que les stations AIR-
BASE disponibles en Europe présentaient encore de grandes hétéorogénéités spatiales, pou-
vant biaiser les conclusions statistiques faites sur les valeurs de concentrations : si le réseau
est historiquement très fourni du coté "ouest" de la zone Euro-Méditerranée, le nombre de
mesures disponibles à l’est sont principalement des mesures de PM10 en milieu urbain. De
plus, cette région propose 4 à 5 fois moins de mesures que les zones "ouest" et "centre".
Il a été montré que les plus fortes concentrations en Europe étaient relevées en hiver, et
principalement localisées en Italie du Nord et à l’est de la région. La variabilité saisonnière
a montré qu’il n’y avait jamais de régions sans dépassement du seuil réglementaire Euro-
péen. Une tendance à la baisse des concentrations moyennes a pu être analysée pour tous
les trois domaines. Le domaine "centre" montre, de plus, une plus grande variabilité des
concentrations moyennes d’une saison à l’autre.
Les mesures du réseau AERONET ont permis de tirer des conclusions pour les si-
gnatures optiques des aérosols. On retrouve en terme d’épaisseur optique les zones où les
concentrations sont en moyenne les plus importantes. L’AOD permet, en plus, de mettre
en évidence une séparation claire de part et d’autre de la latitude 40oN : au sud de cette
limite, les valeurs moyennes sur 7 ans dépassent rarement 0.2 alors qu’au Nord, les valeurs
d’AOD sont comprises entre 0.2 et 0.3. De plus, l’analyse selon diﬀérentes longueurs d’onde
et en discriminant le mode fin de l’ensemble du spectre de taille a pu montrer que la partie
fine de la distribution en taille n’excède jamais 50% au sud de cette latitude, alors qu’elle
est majoritairement supérieure à 50% au nord de cette latitude. On a pu ainsi quantifier la
prédominance des aérosols dans le mode grossier en Europe du Sud (contribution naturelle
principalement) et, au contraire, la prédominance des aérosols fins plus on va vers le nord
de l’Europe (impact des émissions anthropiques devenant dominant dans le bilan).
En analysant les occurences des valeurs maximales de valeurs d’AOD, il a été aussi
montré que les évènements extrêmes de panaches denses (feux et dust) pouvaient conduire
à trois fois plus de jours ou l’AOD est supérieur à 0.25. Finalement, il a été montré que
les plus fortes valeurs d’épaisseurs optiques sur l’ensemble de la région étaient une fois sur
deux observées juste autour du bassin Méditerranéen et pas sur le continent.
Un eﬀet longitudinal a aussi été analysé et il a été montré que la distribution en taille de
l’aérosol évolue fortement de l’ouest vers l’est : on a ainsi pu caractériser un mode grossier
à l’ouest, un mode fin à l’est et une distribution bi-modale équilibrée entre mode fin et
grossier au centre du domaine.
D’un point de vue variabilité temporelle, et contrairement aux mesures de concentra-
tions en surface, l’AOD ne montre pas de tendance à la décroissance sur la période 2004 à
2010. D’autre part, alors que les maxima de concentrations de surface sont dominants en
hiver, les maxima d’épaisseurs optiques sont observés en été.
On a donc pu mettre en évidence une décroissance apparente des concentrations en
aérosols en surface, directement liée à une décroissance des activités anthropiques. Mais
les valeurs d’AOD, représentatives de toute la colonnne atmosphérique, indiquent que la
variabilité des aérosols est plus importante dans la colonne atmosphérique qu’en surface,
cela étant directement à relier au transport d’aérosols issus d’émissions sporadiques et
intenses de feux et d’aérosols minéraux.
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5 Comparaison entre modèles et observations : le
simulateur d’observables OPTSIM
Comme nous l’avons vu précédemment, ce travail de thèse s’appuie sur la synergie entre
modélisation et observations. Les observations satellitaires par télédétection passive ou ac-
tive sont particulièrement intéressantes pour les études à l’échelle régionale puisqu’elles
apportent une meilleure couverture spatiale que les observations depuis les réseaux d’ob-
servations au sol. La télédétection, comme il a été rappelé brièvement dans le Chapitre 3,
repose sur l’interaction entre aérosols et rayonnement (pour notre application ici). Elle
fournit donc une mesure des propriétés optiques des aérosols. Cependant, en sortie d’un
modèle de chimie-transport nous obtenons des champs de concentration des polluants.
L’exploitation des observations nécessite donc un outil pour la simulation des paramètres
optiques directement comparables aux produits de télédétection. Plus spécifiquement, les
principales données utilisées, et qui doivent donc être calculées à partir des simulations
sont l’épaisseur optique des aérosols (AOD ou ⌧), le coeﬃcient d’Angström (↵) et le signal
lidar (R,0  0).
Par conséquent, la première étape de ce travail a consisté au développement d’un logiciel
(OPTSIM) pour la simulation des paramètres optiques des aérosols, à partir d’un code
optique initialement disponible au LMD (e.g. Hodzic et al., 2007; Péré et al., 2009). Il
a tout d’abord été réorganisé et optimisé pour améliorer son eﬃcacité (réduire le temps
de calcul) et son adaptabilité. En visant plus loin qu’une comparaison 2D des paramètres
intégrés sur toute la colonne atmosphérique, traditionnellement utilisés pour la validation
des modèles, j’ai ajouté le calcul du signal lidar à partir des champs de concentration
simulés et des paramètres météorologiques.
Les observations lidar de l’instrument CALIOP à bord du satellite CALIPSO (cf Cha-
pitre 3) sont de plus en plus employées pour évaluer la qualité des simulations par les CTMs
(e.g. Yu et al., 2010; Ford and Heald, 2012; Ridley et al., 2012). Ces études utilisent les
observations de niveau 2 (L2), les coeﬃcients d’extinction et de rétrodiﬀusion (↵0 et b0 res-
pectivement), qui sont déterminés à partir du signal eﬀectivement mesuré par l’instrument,
le signal rétrodiﬀusé atténué ( 0 de niveau 1B, après calibration) grâce à des algorithmes
d’inversion. Ces méthodes sont en constante évolution et permettent d’avoir une vision
directe des distributions en aérosols. Cependant, elles sont également sujettes à des incer-
titudes qui rendent leur utilisation pour la validation des CTMs diﬃcile. Un paramètre
clé pour le calcul des L2 est le rapport extinction sur rétrodiﬀusion (rapport lidar). Les
valeurs utilisées sont basées sur des distributions en taille bi-modales et des indices de ré-
fraction moyens pour chaque type d’aérosol. Des erreurs importantes sont donc constatées
dans le cas d’une mauvaise classification du type d’aérosol (Young and Vaughan, 2009) :
par exemple si une couche dense d’aérosols est confondue avec un nuage (Liu et al., 2009)
ou si une couche de poussières minérales est injustement considérée comme des poussières
polluées (Omar and al, 2009).
L’alternative que nous proposons est donc d’éviter l’utilisation des L2 et de directe-
ment comparer les simulations aux L1B. Cela évite par ailleurs les incohérence entre les
classifications du type d’aérosol dans les simulations et dans le processus d’inversion. Pour
cela, nous simulons ce qu’un lidar embarqué sur un satellite mesurerait s’il volait au-dessus
d’une atmosphère semblable à celle prédite par le modèle. OPTSIM permet ainsi le cal-
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cul à partir des sorties de CTM des donnés lidar L1B (pour un lidar dans l’espace ou au
sol) en plus des données L2. Cette approche a déjà été utilisée pour l’intercomparaison
d’observations lidar aéroportées avec les observations CALIOP (de Villiers et al., 2010),
pour la comparaison d’observations lidar sol avec des simulations de modèles (Hodzic et al.,
2004), pour la comparaison entre observations CALIOP et simulations des nuages (Chepfer
et al., 2008) ou des poussières minérales (Vuolo et al., 2009). Nous généralisons ici cette
approche à l’ensemble des aérosols simulés pour l’étude de climatologies ou d’événements
de transport.
OPTSIM est donc un outil de comparaison complet qui permet d’optimiser l’infor-
mation qui peut être déduite des observations satellitaires actuellement disponibles. Nous
montrerons dans les illustrations de ce chapitre et dans le chapitre suivant que ce type
d’analyse permettra une évaluation des simulations de modèles en termes d’émissions, de
transport (distributions horizontales et verticales des aérosols), mais également une éva-
luation de la taille des particules. De plus, OPTSIM a été développé de manière flexible
pour être facilement utilisable avec des simulations d’autres modèles de chimie-transport.
Dans cette section, je détaille le principe de fonctionnement d’OPTSIM et présente
sa validation sur un cas académique. Afin d’illustrer l’intérêt de cet outil sur un cas réel,
je présente ensuite une application à l’étude d’un événement de transport de poussières
désertiques pendant l’été 2007. Ce travail fait l’objet d’un article intitulé Lidar Signal
Simulation for the Evaluation of Aerosols in Chemistry-Transport Models, publié dans le
journal Geoscientific Model Development en 2012 (cf Annexe).
5.1 Principe du simulateur OPTSIM
Le principe de fonctionnement du simulateur OPTSIM est schématisé sur la Figure 5.1.
A partir des champs de concentrations simulés par le CTM (par exemple CHIMERE),
OPTSIM permet de :
1. Calculer les propriétés et paramètres optiques des aérosols : indice de réfraction,
coeﬃcients d’extinction et de diﬀusion, fonction de phase (en rétrodiﬀusion plus par-
ticulièrement pour une observation satellitaire) ;
2. Calculer l’épaisseur optique (couche par couche), le coeﬃcient d’Angström pour la
comparaison aux observations L2 par les capteurs passifs ;
3. Simuler les observations lidar (au sol ou embarqué sur satellite) de niveau 1
( 0, R0, 0) et de niveau 2 (coeﬃcients d’extinction et de rétrodiﬀusion).
Dans sa version actuelle, deux hypothèses sont faites dans OPTSIM : que les particules
peuvent être considérées comme sphériques et que la diﬀusion multiple est négligeable.
L’incertitude associée à chacune de ces hypothèses est évaluée dans la section Section 5.3.
Comme indiqué en introduction, la valeur ajoutée de cet outil par rapport aux outils
de calculs de propriétés optiques dèjà existants est la simulation de données lidar de niveau
1 (L1).
5.1.1 Simulation des paramètres optiques des aérosols
La capacité d’une particule à atténuer le signal est représentée par l’indice de réfraction
⌘. C’est donc la première propriété à calculer, pour l’ensemble de particules prises en
compte par le modèle. L’indice ⌘ est directement lié à la composition chimique de l’aérosol
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Figure 5.1 – Représentation schématique du principe de fonctionnement de l’outil de com-
paraison OPTSIM.
et à l’humidité relative, ainsi qu’à la longueur d’onde ( ) du rayonnement interagissant
avec cette particule (cf Section 3). Dans OPTSIM, nous considérons que les aérosols sont
mélangés d’une manière interne en distinguant deux types de mélange : homogène et "core-
shell" (cf Section 2).
Pour calculer cet indice, l’algorithme discrétise plus finement la distribution en taille
des aérosols initialement calculés par CHIMERE. Par exemple, si on a 8 sections de taille
(bins) initialement dans le CTM, on pourra passer à une distribution à 40 sections de
taille. Comme l’extinction est trés sensible à la taille de l’aérosol, le fait de discrétiser plus
finement la distribution permet de préciser plus en détail la gamme de taille où l’aérosol
est optiquement actif. Ensuite, la masse des aérosols est redistribuée (interpolation log-
normale) dans les 40 sections de taille à partir de la fraction massique de chaque espèce
chimique dans la section de taille considérée. Le choix du nombre final de sections est un
compromis entre la précision numérique souhaitée et le temps de calcul.
L’indice de réfraction du mélange est ensuite défini comme la somme des indices de
chaque espèce chimique (e.g. nitrate, sulfate, carbone suie, poussière) ⌘i pondérée par leur
fraction volumique fi (Lesins et al., 2002).
⌘ =
NespX
i=1
fi⌘i (5.1)
De manière analogue, on calcule la densité de l’ensemble de particules. Enfin, il faut
noter que l’eﬀet de l’humidité relative sur la taille des particules est pris en compte à l’aide
des relations de Hänel (cf Section 2). Les indices de réfraction et la densité de chaque
espèce chimique utilisés pour calculer les propriétés optiques des aérosols dans OPTSIM
sont indiqués dans le Tableau 5.1.
Le calcul des propriétés optiques (e.g. eﬃcacité d’extinction, de diﬀusion, albèdo de
diﬀusion simple) est ensuite réalisé, en utilisant la thèorie de Mie (sous l’hypothèse de par-
ticules sphériques). Pour le cas d’un ensemble mélangé de manière homogène, les propriétés
optiques sont calculées selon le code décrit dans De Rooij and Van der Stap (1984). Pour
le cas d’un mélange du type "core-shell" nous utilisons un code numèrique pour un aérosol
à deux couches (Toon and Ackerman, 1981) avec un noyau constitué des espèces primaires
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Espèce Refractive index
532 nm 1064 nm
OCAR 1.63  2.32 · 10 2i 1.63  7.0 · 10 4i
BCAR 1.85  7.10 · 10 1i 1.85  7.10 · 10 1i
DUST 1.53  1.20 · 10 3i 1.53  7.74 · 10 4i
SOA 1.56  3.0 · 10 3i 1.56  3.0 · 10 3i
H2SO4 1.44  1.0 · 10 8i 1.42  1.64 · 10 6i
HNO3 1.61  0i 1.59  1.8 · 10 5i
NH3 1.53  1.0 · 10 7i 1.51  2.35 · 10 6i
SALT 1.50  1.20 · 10 8i 1.47  1.97 · 10 4i
H2O? 1.333  1.9 · 10 9i 1.326  4.18 · 10 6i
Tableau 5.1 – Liste des indices de réfraction et de la densité de chaque espèce chi-
mique (pour   = 532 nm et 1064 nm) utilisés pour calculer les propriétés optiques
des aérosols dans OPTSIM. Source : Rapport technique ADIENT/APPRAISE (http:
// www. met. reading. ac. uk/ adient/ ), ?Base de données HITRAN (Rothman et al.,
2009).
(OCAR, BCAR, DUST ) enrobé des espèces secondaires (e.g. sulfates, nitrates). Ensuite,
le coeﬃcient d’extinction  extp (z, ), exprimé en m 1, d’une section de taille donnée, peut
être calculé selon l’équation suivante :
 extp (z, ) =
Z Rmax
Rmin
⇡R2Qext(⌘, R, ) ·Np(R, z)dR (5.2)
oùQext est l’eﬃcacité d’extinction dépendant de l’indice de refraction ⌘ et de la longueur
d’onde ( ), R (en m) le rayon et Np (en m 3) la concentration en nombre de particules.
L’incertitude dans cette étape du code est liée au fait que les propriétés optiques des
aérosols dépendent de plusieurs paramètres tels que la forme, la composition et le type de
mélange des particules.
Nous rappelons que l’épaisseur optique d’une couche d’aérosols, (⌧ , sans unité), est
définie comme l’intégrale du coeﬃcient d’extinction  ext( , z) sur la hauteur de la couche
 z :
⌧( , z) =
Z
 z
 extp ( , z
0)dz0 (5.3)
Le coeﬃcient d’Angström peut être ensuite calculé (cf Section 3) pour les longueurs
d’onde spécifiées par l’utilisateur selon le capteur choisi pour les intercomparaisons modèle-
observations. Par exemple, pour nos comparaisons au coeﬃcient d’Angström fourni par
AERONET nous calculons dans OPTSIM le rapport suivant :
↵440 870 =   ln(AOD440/AOD870)
ln(440/870)
(5.4)
Le choix des longueurs d’onde utilisés (ici 440 et 870 nm) se fait en entrée du simulateur.
5.1.2 Simulation du signal lidar
Dans cette partie, je décris plus en détail la simulation des observations lidar, qui
représente la principale nouveauté d’OPTSIM. Une représentation schématique de cette
méthodologie est illustrée sur la Figure 5.2. La première colonne représente une colonne du
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modèle où la concentration des aérosols (ci) est donnée par maille pour tous les niveaux
d’altitude (zi) du modèle. Cela peut être exprimé par un profil de concentration où ci
représente la concentration moyenne entre zi 1 et zi (z0 signifie la surface). A partir de
ce profil, on simule le signal qui serait observé par un lidar spatial (3ème colonne) ou sol
(4ème colonne).
Figure 5.2 – Représentation schématique de la méthodologie de simulation du signal li-
dar. De gauche à droite : Concentration modélisée pour une maille du modèle et profil de
concentration correspondant. A partir de ce profil, les valeurs de R0 correspondantes sont
calculées pour le cas d’un lidar spatial ou au sol. Les points gris correspondent aux valeurs
de concentration simulée.
Le calcul du signal lidar à partir des champs de concentration simulés requiert des
paramètres supplémentaires que ceux utilisés pour l’AOD. Ces paramètres, principalement
météorologiques, sont indiqués dans le Tableau 5.2.
Variable nom et dimensions Unité
Temps Time (Nobs) heures
Longitude lon (Nobs) degrés
Latitude lat (Nobs) degrés
Météorologie
Température temp (Nobs x Nz) K
Densité de l’air airmloc (Nobs x Nz) molecules/cm3
Humidité Relative rh (Nobs x Nz) %/100
Altitude hlay (Nobs x Nz) mètres
Composition atmosphérique
Concentration conc (Nobs x Nz x Nb) µg/m3
Diamètre de coupure cut_oﬀ_diameters (Nb) mètres
Tableau 5.2 – Liste des paramètres requis en entrée du simulateur OPTSIM pour la si-
mulation du signal lidar. Nz représente le nombre de couches d’altitude, Nb le nombre de
sections de taille et Nobs le nombre de profiles à traiter.
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Pour plus de flexibilité et d’eﬃcacité en termes de temps de calcul, OPTSIM est
construit pour traiter une série de profils. Comme l’une des applications principales est
la comparaison à des observations satellitaires ou surface, un pré-processeur est utilisé
pour collocaliser les sorties de simulations aux observations, avec des critères définis en
termes d’espace (±0.25o par défaut) et de temps (±30 min par défaut), et extraire les
champs modèles pertinents le long de ces trajectoires.
5.2 Validation sur un cas académique
Afin de vérifier chaque étape du calcul on considére des conditions atmosphériques
simplifiées : une seule espèce chimique avec une concentration constante placée unique-
ment dans l’une de huit sections de taille (bins) initiales à la fois. Les espèces chimiques
considérées sont le carbone suie (BCAR) et la poussière minérale (DUST ). La diﬀérence
principale entre ces deux espèces concerne leur capacité à diﬀuser/absorber le rayonne-
ment. Plus précisément BCAR est une espèce fortement absorbante alors que l’extinction
du rayonnement pour le cas de poussière provient principalement de diﬀusion. Les parti-
cules sont considérées sphériques dans les deux cas.
L’eﬃcacité d’extinction et de diﬀusion pour les deux espèces considérées (Figure 5.3)
sont calculées à partir de la théorie de Mie (cf Section 3). L’évolution de ces eﬃcacités en
fonction de la taille des particules et de la longueur d’onde, déterminera le comportement
des propriétés optiques des aérosols (e.g. Qext, AOD) et ainsi des paramètres calculés en
sortie du simulateur lidar (coeﬃcient de rétrodiﬀusion atténuée, rapport de diﬀusion et
rapport de couleur).
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Figure 5.3 – Eﬃcacité d’extinction et de diﬀusion pour les espèces considérées (BCAR
et DUST ) en fonction du rayon (R) de particules et de la longueur d’onde (  =
532, 1064 nm).
On peut voir clairement sur cette figure la plus grande diﬀusion par les poussières par
rapport au carbone suie, ainsi qu’un maximum d’eﬃcacité décallé vers les plus grandes
gammes de taille pour les poussières.
5.2.1 Configuration du simulateur
Pour les tests théoriques, une concentration constante de 5 ppbv (⇠ 17   20 µg m 3
variant avec l’altitude) est considérée dans une seule section de taille. Chaque section est
testée indépendemment, en considérant au total 8 sections de taille (initialement dans le
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simulateur), de 40 nm à 10 µm. La concentration dans chaque section est redistribuée dans
5 sous-sections pour plus de précision dans le calcul des propriétés optiques (on passe ainsi
d’une distributions de 8 sections à 40 sections). Verticalement, des profils sur 18 niveaux
sont considérés allant de la surface à 200 hPa. La couche d’aérosols est localisée dans la
basse troposphère entre ⇠ 700 et ⇠ 1200 m d’altitude. Cela nous permettra de valider le
bon fonctionnement du simulateur et d’identifier les variations des paramètres calculés en
fonction de la taille des particules.
Afin de vérifier le calcul de l’AOD, on calcule séparément l’AOD théorique pour les
conditions atmosphériques considérées. On obtient un accord de 99.63 % entre l’AOD
théorique et celui calculé avec OPTSIM. Le simulateur présente en moyenne un léger biais
négatif (erreur de troncature). La principale source de ce biais provient de l’interpolation
à 40 sections de taille qui aﬀecte le calcul des Qext et Qsca. Le choix de sections de taille
est un compromis entre la précision souhaitée et le temps de calcul. Pour le cas théorique,
nous avons également calculé l’AOD en utilisant une discrétisation plus fine des sections
de taille (40 x 105 sections de taille). Il en résulte que la configuration du simulateur avec
40 sections de taille, induit un biais moyen de +7% pour l’AOD totale.
Section de taille Taille AOD
Diamétre (µm) Thèorique simulée Erreur (%)
1 0.039 - 0.078 0.3434 0.3467 0.9720
2 0.078 - 0.156 0.4682 0.4788 2.2726
3 0.156 - 0.312 0.5939 0.5858 -1.3714
4 0.312 - 0.625 0.3574 0.3485 -2.4892
5 0.625 - 1.250 0.1617 0.1587 -1.8692
6 1.250 - 2.500 0.0743 0.0732 -1.4374
7 2.500 - 5.000 0.0348 0.0345 -0.8607
8 5.000 - 10.00 0.0166 0.0165 -0.5518
Totale 2.0502 2.0427
Moyenne -0.6669
Tableau 5.3 – AOD théorique et calculée (OPTSIM) pour   = 532 nm par section de taille.
5.2.2 Aerosol optical depth
L’épaisseur optique des aérosols à 532 nm calculée pour la configuration décrite pré-
cédemment et pour chaque niveau vertical (18 au total) est présentée sur la Figure 5.4.
Naturellement, nous observons une augmentation de l’AOD aux niveaux d’altitude où la
concentration en particules a été localisée.
Pour BCAR, la valeur maximale d’AOD (⌧ = 0.053) est atteinte quand la concentration
est placée dans la 3ème section de taille (0.156   0.312 µm). Nous constatons aussi une
augmentation de l’AOD plus forte (⌧ = 0.030) dans la section de tailler 0.039 0.078 µm que
dans la section de taille 5 10 µm où sa valeur maximale est ⌧ = 0.001 (à 532 nm). La cause
de cette diﬀérence est le nombre de particules (N) qui est significativement plus élevé dans
la 1ère section de taille (1.86 · 1011m 3 contre 0.6 · 105m 3 pour la 8ème section de taille)
pour une concentration en masse constante. Il en résulte que la valeur maximale d’AOD
est décallée vers les tailles plus petites que celle correspondant au maximum d’eﬃcacité
d’extinction (0.312  0.625 µm pour 532 nm). Nous retrouvons ce décalage entre la 4ème
et la 5ème section de taille à 1064 nm.
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De manière analogue, dans le cas de poussières minérales (DUST ), l’AOD (à 532 nm)
atteint sa valeur maximale (⌧ = 0.019) dans la 4ème section de taille (0.312   0.625 µm)
en lien avec la variation du coeﬃcient d’extinction et du nombre de particules.
Figure 5.4 – Concentration en nombre et AOD pour BCAR et DUST par section de taille
en fonction de l’altitude à 532 nm.
5.2.3 Coeﬃcient de rétrodiﬀusion atténuée ( 0)
Les profils de  0 calculés pour ce cas académique (à 532 nm et 1064 nm) sont présentés
sur la Figure 5.5 et montrent un comportement similaire à l’AOD. La dépendance de  0
à la taille et par conséquent à l’eﬃcacité de diﬀusion et d’extinction (et donc au nombre
de particules) est mise en évidence, dans le cas de BCAR, par le maximum (3.35 · 10 6
Wm2sr 1) à la 3ème section de taille (0.156   0.312 µm). De même, à 1064 nm son
maximum (1.39 ·10 6 Wm2sr 1) se produit à la 4ème section de taille (0.312 0.625 µm).
Sous la couche d’aérosols (z < 700m), la valeur de  0 à 532 nm diminue à cause de
l’extinction par la couche d’aérosols (l’intègration est faite à partir du sommet de l’atmo-
sphère). A 1064 nm où l’extinction est beaucoup plus faible, le coeﬃcient de rétrodiﬀusion
contrôle sa valeur et par conséquence  0 revient à son niveau d’avant la couche de parti-
cules. Ceci est moins prononcé dans le cas de particules de DUST où l’extinction est de
plus petite amplitude.
5.2.4 Rapport de diﬀusion (R0) et de couleur ( 0)
Les profils de rapports R0(z) et  0(z) (cf Section 3) correspondants aux profils de
 0 ci-dessus sont présentés sur la Figure 5.6. Pour les deux espèces, leur l’évolution est
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Figure 5.5 – Profils de  0 pour BCAR (à gauche) et DUST (à droite), par section de taille
en fonction de l’altitude et pour   = 532, 1064 nm.
étroitement liée avec le coeﬃcient  0. Plus précisément le rapport de diﬀusion atteint sa
valeur maximale à la même section de taille et altitude que le coeﬃcient  0.
Quand la taille de particules reste suﬃsamment petite (R/  < 0.1) le rapport  01064/ 0532
est quasiment constant. Dans ce cas, l’évolution de  0 en fonction de l’altitude est pilotée
par l’extinction. La rétrodiﬀusion des aérosols étant plus petite à 1064 nm qu’à 532 nm,
nous avons en général  0  1. A la 4ème section de taille (0.312 0.625 µm) où l’extinction
à 1064 nm obtient son maximum,  01064 est plus fort que  0532 (Figure 5.3). Par conséquent,
 0 atteint sa valeur maximale (0.92 pour BCAR, 1.41 pour DUST ). Quand les deux
coeﬃcients ( 01064,  0532) commencent à se rapprocher,  0 diminue.
5.3 Incertitudes dans le calcul des propriétés optiques -
Conséquences pour les paramètres lidar
Comme indiqué plus haut, deux hypothèses principales, et donc sources possibles d’in-
certitudes, sont à considérer : la sphéricité des particules et la diﬀusion simple. J’ai évalué,
dans le cadre de l’étude académique, l’importance potentielle de chacune de ces incerti-
tudes.
La diﬀusion multiple n’est pas prise en compte (⌘0 égal à 1 dans l’eq. 3.23) dans cette
version du simulateur. L’approximation de diﬀusion simple est adéquate pour des faibles
valeurs d’AOD et des particules non-absorbantes (Gordon, 1997) en télédétection passive.
Cependant, comme discuté dans l’article de Liu et al. (2011), la diﬀusion multiple devient
critique dans le cas de panaches denses (AOD   1). Ils montrent notamment que son impact
peut être considérable lorsque l’extinction par des poussières minérales est plus importante
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Figure 5.6 – Profils des rapports de diﬀusion (R0) et de couleur ( 0) pour BCAR (à gauche)
et DUST (à droite), par section de taille en fonction de l’altitude et pour   = 532, 1064
nm.
que 2 km 1. Wandinger et al. (2010) montrent, en comparant les observations CALIOP et
de surface, que négliger cet eﬀet peut conduire à une sous-estimation du coeﬃcient d’ex-
tinction de 20 à 30 % (pour des rayons eﬀectifs de 3 et 6 µm et la géométrie d’observation
CALIOP). D’après la documentation CALIPSO (Quality Assessment Report), l’incerti-
tude liée à la diﬀusion multiple est de l’ordre de 10-20%. Ici, nous avons analysé cet impact
en utilisant diﬀérentes valeurs de ⌘0 dans l’équation 3.23 (Figure 5.7). Pour les poussières
minérales, ⌘0 peut varier de 0.6 à 0.9 en fonction de l’épaisseur des couches considérées.
Pour des couches dont l’épaisseur est supérieure à 500 m, ⌘0 est plus grand que 0.85 et
la diﬀusion multiple a peu d’eﬀet (Winker, 2003). Le plus grand écart par rapport à la
valeur de référence (⌘0 = 1) est de 2.08% et est obtenu pour ⌘0 = 0.6, une valeur considérée
comme extrême. En général, les diﬀérences sont plus importantes dans la 4ème section de
taille où l’extinction est la plus forte (puisque la diﬀusion aﬀecte l’extinction).
Le comportement de  0 est plus compliqué. Nous constatons une légère diminution
(maximum  1.7% pour ⌘0 = 0.6) qui est toujours plus prononcée dans la 4ème section
de taille. Il y a cependant également une augmentation marginale dans la 6ème section
de taille. Ceci peut s’expliquer par la diﬀérence d’extinction entre 532 et 1064 nm (cf
Section 5.2.3). Plus précisément, dans cette section  01064 augmente légèrement plus (0.86%)
que  0532 (0.48%), ce qui conduit à une valeur de  0 plus élevée.
L’approximation de sphéricité est plus critique, en particulier pour les poussières miné-
rales. Plus précisément, ces plus grosses particules peuvent conduire à une diﬀusion multiple
non-négligeable (e.g. Wandinger et al., 2010). Leur non-sphéricité est connue pour diminuer
l’eﬃcacité de rétrodiﬀusion et augmenter le rapport lidar (extinction sur rétrodiﬀusion) par
rapport à des sphères de même surface (e.g. Mishchenko et al., 1997; Mattis et al., 2002,
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Figure 5.7 – Variation des paramètres R0 (à gauche) et  0 (à droite) par section de taille,
en fonction du facteur de diﬀusion multiple ⌘0.
et références inclues), mais a une influence plus faible sur le coeﬃcient d’extinction (e.g.
Müller et al., 2003). En eﬀet, la forme des aérosols a un impact sur la fonction de phase,
en particulier dans la direction arrière (angle ⇡) pour laquelle elle est plus faible pour les
particules non-sphériques. Müller et al. (2003) ont montré que les erreurs sur la fonction
de phase peuvent atteindre 50% si la mauvaise forme de particule est considérée. Gasteiger
et al. (2011) estiment que des poussières minérales sphériques impliquent un rapport lidar
55 à 70 % plus faible que pour d’autres sphéroides. Ici, nous avons estimé la sensibilité
des paramètres lidar (R0 et  0) à la sphéricité des particules en faisant varier la fonction
de phase P⇡. La Figure 5.8 montre que R0 et  0 diminuent tous les deux avec P⇡. Par
exemple, une diminution de 50% de P⇡ implique une diminution de 36.2% de R0 (6ème
section de taille) et de 45.3% de  0 (7ème section de taille). C’est donc un eﬀet considé-
rable. Cependant, l’incertitude exacte introduite par l’approximation de non sphéricité est
diﬃcile à quantifier car des incertitudes additionnelles sont à considérer : les variations de
la composition chimique, de la distribution en taille et de la forme (rapport d’aspect).
L’utilisation de sphéroides orientés de manière aléatoire permet d’atteindre une
meilleure performance (Dubovik et al., 2002b). Pour mieux quantifier les diﬀérences entre
des particules sphériques et non-sphériques, un calcul T-matrix doit être utilisé. Ceci sera
pris en compte dans des versions ultérieures de l’outil OPTSIM.
5.3.1 Limites de détection CALIOP pour diﬀérents types d’aérosols
Nous réalisons dans cette partie une analyse théorique des limites de détection pour
CALIOP et pour diﬀérentes espèces d’aérosols (espèces CHIMERE). C’est-à-dire qu’en
utilisant des distributions en taille typiques de zones urbaines, suburbaines et rurales pour
chaque espèce nous allons rechercher les valeurs de concentrations de ces aérosols dans
l’atmosphère à partir desquelles une observations claire par CALIOP pourra être réalisée.
Nous considérons pour cela un seuil de détection CALIOP de R0 = 1.2 à 532 nm.
En dessous de cette valeur, le signal peut être diﬃcile à distinguer du bruit (Chepfer
et al., 2012). Comme nous moyennons plusieurs profils, nous considérerons que cette valeur
représente une limite haute (donc plus contraignante). Les valeurs de concentrations limites
(médiane) pour chaque espèce et chaque section de taille sont présentées sur la Figure 5.9
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Figure 5.8 – Variation des paramètres R0 (à gauche) et  0 (à droite) par section de taille,
en fonction de la fonction de phase de rétrodiﬀusion P⇡.
et indiquées dans le Tableau 5.4. Nous remarquons qu’elles dépendent fortement du nombre
de particules et de leur taille (comme expliqué dans la section 5.2.3).
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Figure 5.9 – Seuil théorique de concentration (en µg m 3) par espèce chimique et par section
de taille pour R0 = 1.2 (seuil de détection nuit CALIOP à 532 nm) La concentration pour
chaque espèce est localisée dans la basse troposphère ⇠ 700 et ⇠ 1200 m d’altitude.
En général, pour les concentrations dans la basse troposphère, la médiane est comprise
entre ⇠ 2.4 et 5.5 µg m 3 pour toutes les espèces. La valeur la plus forte est obtenue
pour les poussières minérales (médiane à 11.3 µg m 3). Si l’on compare aux ordres de
grandeur en Europe (Putaud et al., 2010), ces limites sont généralement dépassées dans
des conditions polluées (urbaines), mais sont en-dessous ou proches des valeurs observées
en milieu peu pollué.
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espèce Concentration (µg m 3) Section de taille (µm)
OCAR 3.8 0.625 - 1.250
BCAR 4.7 0.156 - 0.312
DUST 11.3 1.250 - 2.500
SOA 3.2 0.156 - 0.312 & 0.625 - 2.500
H2SO4 5.5 2.500 - 5.000
HNO3 2.4 0.625 - 2.500
NH3 3.4 1.250 - 2.500
SALT 3.3 1.250 - 2.500
Tableau 5.4 – Valeurs de concentrations limites pour chaque espèce et chaque section de
taille pour R0 = 1.2 (seuil de détection nuit CALIOP à 532 nm).
5.4 Application à un cas d’étude réel : transport de poussières
désertiques
Afin de mettre en évidence l’apport du simulateur, nous analysons un épisode de trans-
port de poussières désertiques (DUST ) à l’aide du simulateur OPTSIM. La poussière
minérale est connue pour contribuer de manière important au budget de polluants parti-
culaires dans la région méditerranéenne (e.g. Bessagnet et al., 2008; Querol et al., 2009).
Transportée principalement depuis le désert du Sahara en Afrique (Laurent et al., 2008),
il en résulte souvent un dépassement des seuils de qualité de l’air dans les pays les plus
concernés comme l’Espagne (e.g. Escudero et al., 2007), l’Italie (e.g. Gobbi et al., 2007) ou
la Grèce (e.g. Kaskaoutis et al., 2008).
Nous comparons ici des simulations CHIMERE aux observations par télédétection pas-
sive AERONET et MODIS pour une première évaluation. Une comparaison détaillée aux
observations actives CALIOP est ensuite présentée. Les caractéristiques des diﬀérentes
observations utilisées sont décrites dans la Section 3.
5.4.1 Comparaison entre AERONET, MODIS et CHIMERE
Nous commençons notre analyse par une évaluation générale de notre simulation pour
l’été 2007 (du 29 juin au 6 septembre) à l’aide des observations du réseau AERONET.
Les séries temporelles de l’AOD AERONET (à 500 nm) et CHIMERE (à 532 nm) pour
trois stations autour du bassin sont présentées sur la Figure 5.10. Nos résultats mettent
en évidence la capacité du modèle à reproduire de manière satisfaisante la pollution de
fond et la plupart des événements pendant cette période. La corrélation pour les sites de
Carpentras (Espagne), Lecce (Italie) et Blida (Algérie) sont respectivement 63%, 56% et
58%. Néanmoins, les valeurs absolues d’AOD sont généralement sous-estimées. Ces scores
sont en accord avec les performances des modèles de qualité de l’air actuels (e.g. Stern
et al., 2008).
Les valeurs d’AOD les plus élevées sont observées sur le site de Blida (2.88oE, 36.5oN).
Il s’agit d’une station particuliérement bien adaptée pour l’étude de l’impact du transport
de poussière désertique car il est situé au nord du désert du Sahara. La sèrie temporelle du
coeﬃcient d’Angström à 440 870 nm par AERONET et CHIMERE et la contribution de
DUST au budget de PM10 simulé sont présentés sur la Figure 5.11. Plusieurs événements
majeurs ont été détectés à partir des observations AERONET, avec des valeurs fortes pour
l’AOD et faibles pour le coeﬃcient d’Angström (↵). Les valeurs faibles (autour de 0.3) d’↵
correspondantes indiquent qu’il s’agit d’un événement de transport de poussières minérales.
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Figure 5.10 – Evolution temporelle de l’AOD moyenne journaliére par site AERONET (à
500 nm, courbe rouge) et l’AOD CHIMERE correspondante (à 532 nm, courbe noir) pour
l’intervalle 29 juin - 6 septembre 2007.
Les aérosols de poussière désertique présentent en eﬀet des valeurs d’↵, inférieures à environ
1.2 (e.g. Dubovik et al., 2002a). Le trés bon accord pour les faibles valeurs du coeﬃcient ↵
met en évidence la capacité du modèle à bien reproduire la taille moyenne de particules de
DUST . Cependant, les pics d’AOD observés sont généralement sous-estimés par le modèle.
Pour cette station nous constatons une corrélation de 58%, un biais (modèle-observations)
négatif de l’ordre de 0.25, un RSME de 0.28 pour l’AOD totale (à 500 nm).
Deux événements observés à la station de Blida (choisi pour la disponibilité des données
satellites et au sol) seront détaillés dans la suite : 7-9 juillet et le 13-15 juillet. Le modèle
montre une augmentation importante de la charge en aérosols (PM10) due aux particules
de DUST transportées de la partie algérienne du désert du Sahara.
Afin d’évaluer la structure horizontale du panache, nous comparons l’AOD simulée
82
Comparaison entre modèles et observations : le simulateur d’observables OPTSIM
01
/0
7
07
/0
7
15
/0
7
21
/0
7
28
/0
7
04
/0
8
11
/0
8
18
/0
8
25
/0
8
01
/0
90.0
0.2
0.4
0.6
0.8
1.0
1.2
1.4
1.6
1.8
2.0
2.2
A
ng
str
om
 E
xp
on
en
t
AERONET (440-870nm)
CHIMERE (670-865nm)
01
/0
7
07
/0
7
15
/0
7
21
/0
7
28
/0
7
04
/0
8
11
/0
8
18
/0
8
25
/0
8
01
/0
90.0
500.0
1000.0
1500.0
[u
g/m
2]
DUST
PM10
Figure 5.11 – Evolution temporelle du coeﬃcient d’Angström (440 870 nm) AERONET et
CHIMERE pour la station Blida et la concentration de DUST et des PM10 correspondante
pour l’intervalle 29 juin - 6 septembre 2007.
avec celle du capteur MODIS (Figure 5.12). Selon les observations, cet événement a été
caractérisé par des émissions intenses de DUST , couvrant la partie nord-ouest de l’Afrique
et résultant en des valeurs d’AOD allant jusqu’à 0,93 (à 550 nm) tandis qu’une grande
partie du panache a été transporté vers le nord du bassin. La comparaison entre l’AOD
moyenne CHIMERE et MODIS pour l’intervalle 7-9 juillet 2007 montre que la localisation
du panache simulé est cohérente avec les observations, mais aussi que son intensité et son
étendue horizontale sont sous-estimées. Etant donné que la taille des particules est bien
simulée selon la comparaison avec AERONET (Figure 5.10), cette divergence peut être
attribuée en grande partie aux émissions utilisées et/ou à des erreurs de transport. Le
deuxiéme événement, plus petit et plus local, est simulé mais son intensité et son étendue
sont sous-estimées.
5.4.2 Comparaison entre CHIMERE et CALIOP
Pour chacun des événements sélectionnés, la trace du satellite qui croise le panache
ainsi que l’AOD CHIMERE correspondante sont présentés sur la figure Figure 5.13.
Les comparaisons entre observations CALIOP de niveau 2 et simulations correspon-
dantes sont dans un premier temps présentés, avant de décrire les comparaisons aux L1.
Ces deux étapes nous permettent de vérifier la validité et l’intérêt de la comparaison aux
L1 par rapport à l’approche classique.
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AOD MODIS, 7-9 July 2007 AOD CHIMERE, 7-9 July 2007
AOD MODIS, 13-15 July 2007 AOD CHIMERE, 13-15 July 2007
Figure 5.12 – Carte d’AOD moyenne par MODIS (à 550 nm) et CHIMERE (à 532 nm)
pour les intervalles 7-9 et 13-15 juillet 2007. Les données MODIS sont projetées à la réso-
lution du modèle.
Figure 5.13 – AOD simulée à 532 nm pour la nuit du 9 et 14 juillet 2007 à l’heure de
passage de CALIPSO.
Comparaison entre CHIMERE et les observations CALIOP de coeﬃcients d’ex-
tinction et de rétrodiﬀusion (L2)
Les observations de coeﬃcient d’extinction CALIOP et les simulations CHIMERE cor-
respondantes sont présentées sur la Figure 5.14 pour l’événement du 7-9 juillet 2007.
Une couche d’aérosol est clairement visible le long de la portion d’orbite sur les deux
figures. Pour les deux coeﬃcients, le maximum est localisé au-dessus du continent autour
de 35oN, près de la station de Blida, alors que le panache s’étend au-dessus de la mer.
Le panache est localisé entre 1.5 et 4.5 km d’altitude. Dans les simulations CHIMERE,
la couche d’aérosols est simulée dans la même zone, mais les deux coeﬃcients sont for-
tement sous-estimés. Le coeﬃcient d’extinction est notamment beaucoup plus élevé dans
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Ext. Coeff CHIMERE Ext. Coeff CALIPSO
Backsc. Coeff CHIMERE Backsc. Coeff. CALIPSO
Figure 5.14 – Coeﬃcients d’extinction (en km 1) et de rétrodiﬀusion (en km 1 sr 1) CHI-
MERE (à gauche) et CALIOP (à droite) pour la trace du 9 juillet 2007 (nuit). Les données
CALIPSO sont filtrées pour éliminer la contribution de nuages au signal et moyennées sur
la résolution du modèle.
les observations. Ceci pourrait être expliqué par la classification du type d’aérosol dans
l’algorithme de traitement des données CALIOP. En eﬀet, une large fraction de la couche
observée est classée comme "poussières polluées" alors que CHIMERE ne simule que des
poussières dans cette zone. La contribution exacte des poussières dans la simulation est
discutée dans la partie suivante.
Comparaison entre CHIMERE et les observations CALIOP de rapport de ré-
trodiﬀusion atténué et de rapport de couleur (L1B)
Le rapport de diﬀusion R0 observé et simulé pendant l’événement de transport de pous-
sières minérales discuté ci-dessus est représenté sur la Figure 5.15. Comme pour les produits
L2, les observations de R0 CALIOP mettent en évidence une couche d’aérosols autour de
35oN, s’étendant verticalement de 3 à 4,5 km d’altitude, et au-dessus de la mer vers le nord-
est autour de 1-3 km d’altitude. Pour cet événement, la structure verticale du panache est
bien reproduite par CHIMERE. Cependant, son étendue verticale est surestimée.
Nous remarquons également que l’épaisseur de la couche est plus faible que d’aprés les
observations L2. Ceci peut s’expliquer par l’impact de l’extinction sur  0, ce qui résulte
en des valeurs plus faibles de rapport de rétrodiﬀusion atténué R0. En bon accord avec les
observations, le même comportement est obtenu avec les simulations.
Trois profils de R0 sont présentés sur la Figure 5.16 : l’un correspondant au maximum
observé (35.19oN), le second localisé au-dessus de la mer (39.23oN) et le troisième plus
proche de la zone d’émission (33.91oN). Ils correspondent aux points 1-3 de la Figure 5.13.
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Figure 5.15 – R0 CHIMERE et CALIPSO pour la trace du 9 juillet 2007 (nuit). Les données
CALIPSO sont filtrées pour éliminer la contribution de nuages au signal et moyennées sur
la résolution du modèle.
Selon nos résultats de simulation, l’espèce dominante dans tous les profils est la poussière
(93.5% - 97.3%). Nous constatons aussi une augmentation de la contribution de sels marins
(3.5%) pour le second profil (  = 5.51o,   = 39.23o) en cohérence avec le pic observé près
de la surface. Pour la portion d’orbite complète, l’altitude moyenne de la valeur maximale
de R0 simulée est 4.51 km contre 2.93 km pour CALIOP, avec une erreur quadratique de
2.53 km et une corrélation de 0,45.
La valeur de R0 simulée prés du pic observé est sous-estimée (⇠ 35oN) et surestimée
au-dessus de la mer (⇠ 40oN). Cette diﬀérence peut être liée à l’ampleur mais aussi à un
décalage temporel des émissions. En moyenne, la corrélation entre la valeur maximale de
R0 simulée et observée est de l’ordre de 0.6 avec un biais de 1.12 et un RSME égal à 0.68.
Pour le 14 juillet 2007, les valeurs de R0 simulées montrent des augmentations autour
de 3-4 km d’altitude au-dessus de la portion sud de l’orbite qui est en bon accord avec le
panache observé à 4 km. Ici encore, le modèle sous-estime fortement les valeurs de R0 et
surestime l’étendue verticale du panache.
Le rapport de couleur simulé est sous-estimé pour les deux événements Figure 5.17.
Pour le premier événement, la localisation du maximum (⇠ 1.2  1.3 µm) de rayon eﬀectif
Reff simulé est cohérent avec le pic de  0 observé. Comme le montre la Figure 5.11, cela
correspond à des poussiéres désertiques en majorité. Cependant la valeur de Reff fournit
une information sur la taille moyenne des particules alors que la valeur de  0 dépend de
la distribution en taille (cf Figure 5.6). Par exemple, des valeurs plus élevées de Reff
peuvent être associées à des valeurs plus faibles de  0 (par exemple profil autour de 35oN
par rapport au profil autour de 39oN) lorsque les concentrations dans des plus petites
sections de taille sont plus élevées. Plus spécifiquement, autour de 35oN à l’altitude du
pic de Reff calculé, la distribution en taille est dominée par la 8ème section de taille.
En inversant la concentration entre la 8ème et la 7ème section de taille (la concentration
totale reste constante) nous remarquons une augmentation de 63.6% pour  0 avec une
diminution de 8.4% pour Reff . Ceci suggère que, bien que la taille moyenne des particules
et leur localisation soit bien représentée dans le modèle (en accord avec les comparaisons
d’exposant d’Angström), une révision de la distribution de la taille de la poussière serait
bénéfique pour les comparaisons du  .
Des sources d’aérosols manquantes dans le modèles pourraient aussi expliquer les dif-
férences de  0. La principale diﬀérence entre observations et simulation du transport du
panache est cependant son étendue verticale. La sur-estimation de celle-ci par CHIMERE
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Figure 5.16 – Profils de rapport de diﬀusion par CALIOP and CHIMERE pour la trace du
9 juillet 2007 (nuit).
peut être lièe à la résolution verticale choisie, qui décroît jusqu’à environ 1 km dans la tro-
posphére libre. La comparaison suggére un besoin pour une meilleure résolution verticale
afin de mieux représenter le transport à longue distance, limiter la dilution du panache, et
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Figure 5.17 – Rayon eﬀective et rapport de couleur CHIMERE et CALIPSO pour la trace
du 9 juillet 2007 (nuit). Les données CALIPSO sont filtrées pour éliminer la contribution
de nuages au signal et moyennées sur la résolution du modèle.
mieux simuler le mélange des composants atmosphériques.
Mais la paramétrisation de la diﬀusion dans le modèle peut aussi expliquer le transport
trop important vers la haute troposphére. La sous-estimation de R0 proche de la source
peut être liée à une sous-estimation des émissions, qui est également constatée lors des
comparaisons à l’AOD.
Les grandes caractéristiques mises en évidences par la comparaison aux observations
L1B sont cohérentes avec la comparaison aux observations L2. Cependant, dans ce cas, nous
nous basons uniquement sur les quantités observées et il n’est pas nécessaire de vérifier des
hypothéses ou classifications éventuellement incohérentes entre traitement des observations
et simulations.
5.5 Conclusions
Dans ce chapitre nous avons présenté l’outil de comparaison OPTSIM, développé pour
une comparaison directe des simulations d’un modèle de chimie-transport avec les obser-
vations des capteurs de télédétection passifs et actifs.
La simulation des propriétés optiques des aérosols et ainsi des paramètres optiques
(AOD, ↵) intégrées sur toute la colonne atmosphérique, permet une évaluation de la distri-
bution horizontale et temporelle des aérosols. Le point fort de ce travail est la simulation
du signal lidar directement comparable aux observations de niveau 1B de CALIOP. Plus
précisément, la simulation du rapport de diﬀusion permet une évaluation des paramétrisa-
tions de la diﬀusion verticale dans le modèle et nous donne accès à la distribution verticale
des aérosols qui joue un rôle clè dans le transport à longe distance. De plus, la simulation
du rapport de couleur nous aide à identifier des problèmes éventuels liés à la taille moyenne
et la distribution en taille des aérosols modélisés.
Les performances de l’outil sont dans un premier temps évaluées sur un cas académique
pour deux espèces diﬀérentes (carbone suie et poussière minérale). Chaque étape du calcul
est détaillé et expliqué.
Une application de OPTSIM à l’évaluation de la simulation par CHIMERE de deux
événements de transport de poussières minérales observées pendant l’été 2007 est ensuite
présentée. Une première analyse est menée en se basant sur les comparaisons aux obser-
vations AERONET et MODIS (passives). Une comparaison aux profils lidar CALIOP de
niveau 1B et de niveau 2 est ensuite discutée. Comme nous nous intéressons uniquement
aux observations de panaches d’aérosols, les données ont été filtrées (cf Section 3). Nos ré-
sultats montrent que le modèle reproduit de manière satisfaisante la structure générale du
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panache de poussière (horizontalement et verticalement) et la taille moyenne de particules.
Néanmoins, l’intensité des événements examinés apparaît sous-estimée. Ceci peut être at-
tribué en partie aux émissions et au transport. Au niveau vertical, nous avons identifié une
tendance du modèle à surestimer l’étendu vertical des panaches ainsi que leur altitude, liée
respectivement à la paramétrisation de la diﬀusion verticale et la résolution du modèle.
Ce travail illustre également l’information supplémentaire qui peut être attendue de
l’utilisation des observations lidar pour l’analyse des événements de pollution particulaire.
Toutefois, en raison de leur couverture horizontale limitée, l’utilisation complémentaire des
capteurs passifs reste nécessaire.
L’outil de comparaison OPTSIM a été développé de manière flexible pour être adaptable
à d’autres modèles de chimie-transport. Il est mis à disposition via la page internet :
www.lmd.polytechnique.fr/optsim/.
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6 Relative impact of sporadic aerosol emissions
on surface particulate matter in the Euro-
Mediterranean : The summer of 2007
Ce chapitre faisant l’objet d’un article en préparation, j’ai choisi de le rédiger en anglais.
6.1 Introduction
Surrounded by densely populated cities and industrial sites in the north and in close
proximity to the Sahara desert in the south, the Mediterranean region is heavily influenced
by numerous anthropogenic and natural aerosol sources. The presence of those sources
combined with complex interactions between atmospheric dynamics, geographic features
and land-sea temperature gradients (Lionello et al., 2006) lead to a European aerosol
load maximum according to many studies based on both measurements and modeling (e.g
Textor et al. 2006; Rodriguez et al. 2007; Querol et al. 2009; Putaud et al. 2010). A mixture
of diﬀerent sources is usually observed due to the long-range transport of the associated
particles (Pace et al., 2005; Gerasopoulos et al., 2011; Dall’Osto et al., 2010; Boselli et al.,
2012). However, the specific impact of each aerosol source cannot be easily assessed due
to the complex characteristics of this region (e.g. orography, atmospheric dynamics), but
also due to uncertainties in emissions. Dust and wildfires in particular, hold an important
role in the regional aerosol loading with a pronounced seasonal pattern that results in
severe aerosol-related pollution episodes especially during the summer. Although the main
features of the spatial and temporal variability of both sources are already known, their
sporadic spatial and temporal occurrence complicates the assessment of their impact on
regional air–quality.
This study aims at quantifying the relative impact of these intense and sporadic sources
on the regional particulate matter budget (PM2.5, PM10) in the Euro-Mediterranean area.
For this purpose, we use a combined analysis of atmospheric observations of aerosol concen-
trations and optical properties with simulations from a regional chemistry-transport model
(CTM) which allows an assessment of the transport pathways from each individual source.
Since the surface concentration levels are tightly linked to the vertical distribution of PM
(due to dilution but also because of long range transport events) we equally examine the
horizontal and vertical structure of the emitted plumes (e.g. location, spread).
Meteorological conditions hold a key role in the development of aerosol-related pollution
events in the Mediterranean and their transport over the region. Being in a transitional
zone between the subtropical high-pressure belt and the mid-latitude westerlies and low
pressure systems (Millán et al., 2002), the Mediterranean region is characterized by hot,
dry summers and mild, wet winters. These atmospheric conditions lead to a maximum
aerosol loading during the summer.
The dominant aerosol source in the Euro-Mediterranean is mineral dust from Africa
(e.g. Laurent et al. 2008) which is known to contribute significantly to overpasses of the
pollution thresholds in addition to local anthropogenic pollutants (e.g. Querol et al. 2009;
Gobbi et al. 2007; Kaskaoutis et al. 2008). In the western part of the region most of
the dust events take place during the summer (e.g. Rodriguez et al. 2007), while in the
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Eastern Basin, maximum aerosol concentrations appear earlier as dust episodes occur more
frequently in spring and early summer (e.g. Koçak et al. 2007).
Vegetation fires are another sizable sporadic source that needs to be accounted for,
especially during the summer when the hydrological and meteorological conditions favor
their occurrence and spread. The long-range transport of those emissions leads to elevated
aerosol loadings far from the sources (e.g. Hodzic et al. 2007; Miranda et al. 2007; Sciare
et al. 2008). While their contribution to the atmospheric aerosol loading and thus to the
impairment of the local and regional air quality can be significant (e.g. Barnaba et al. 2011;
Amiridis et al. 2009; Pace et al. 2005) they remain underrepresented in chemistry-transport
models. This is due to the numerous uncertainties regarding the area burned (e.g. Giglio
et al. 2006; Liousse et al. 2008; Hyer and Reid 2009), the characteristics of the fires (e.g.
fuel type and load), emission factors or injection height (e.g. Kasischke and Penner 2004;
Liousse et al. 2004; Giglio et al. 2006; Ito and Penner 2005; van der Werf et al. 2006) as
well as a high spatial and temporal variability.
We focus our analysis on the summer of 2007 which was marked by extreme meteo-
rological conditions (consecutive heat waves and drought) and severe fire episodes in the
eastern Mediterranean and Europe. According to the European Forest Fire Information
System, the year 2007 was well above the average of the previous last 3 decades in terms
of burned area (574 361 against 495 471 ha burned respectively). The burning season was
particularly severe for Greece where the burned area reaching extreme values (JRC, 2008).
Several studies have highlighted the important enhancements in atmospheric gases (e.g.
Turquety et al. 2009; Coheur et al. 2009; Hodnebrog et al. 2012) and aerosols (e.g. Liu
et al. 2009; Kaskaoutis et al. 2011) due to these fire episodes. This case study is particu-
larly interesting since it was captured very well by satellite sensors as the resulting smoke
plumes, fanned by north-easterly winds, were transported over the sea crossing the south
Ionian Sea and reaching the northern part of the African continent.
This study relies on the synergistic use of modeling (CHIMERE chemistry-transport
model) along with ground measurements of aerosol optical properties (AERONET) and
surface concentrations (AIRBASE, EMEP) as well as optical properties observations from
the A-TRAIN satellite constellation (e.g. MODIS, PARASOL, CALIPSO). Particulate
matter (PM) surface concentration measurements are used to directly assess the PM levels
at the surface. However, there is often a lack of information on the chemical composition
of aerosols and these measurements do not provide information on the vertical distribu-
tion of the atmospheric particles. Since the impact of aerosols on air-quality and climate
is tightly linked to their vertical distribution (e.g. lifetime, transport), this can be a se-
rious shortcoming. Remote sensing observation of aerosol optical properties (full column)
from ground-measurement networks (e.g. AERONET) provide good validating support for
satellites and CTMs since there is less ambiguity in ground measurements (e.g. no sur-
face contribution) and they use sophisticated and well-calibrated instruments to provide
quality-assured measurements. However, they only provide local measurements and the-
refore cannot stand alone as an independent observing system. The complementary view
from satellite observations, with good spatial and temporal coverage, is very useful for the
detection of pollution episodes, estimation of spatial and temporal aerosol patterns, cha-
racterization of aerosol properties and their evolution during transport. However, there are
several constraints on the ability of satellite instruments to accurately measure atmosphe-
ric composition. Apart from complications due to atmospheric conditions and/or type of
surface, aerosol retrievals and the assessment of their role in the atmosphere can be chal-
lenging due to an increased complexity in both their macro-physical (e.g. sources, sinks,
loading) and micro-physical properties (size, shape, chemical composition).
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In this work, we first conduct an analysis of the ground and satellite observations in
order to assess particulate matter levels, their spatial and temporal variability, and to
identify the pollution hotspots around the Euro-Mediterranean domain for the summer of
2007. We then use CHIMERE to analyze three major dust and fire episodes, and quantify
the relative impact of such pollution episodes on surface PM levels and exceedances of the
PM pollution threshold. An evaluation of the emissions used as well as of the modeled
transport and evolution of the plumes is presented. Finally, we highlight the information
that can be derived from the synergy of diﬀerent observations on a 4D scale for air-quality
studies and we discuss the current limitations in both modeling and observations.
6.2 Methodology
6.2.1 Observations
Surface PM concentration measurements are taken from the European Environment
Agency database, AIRBASE (http://acm.eionet.europa.eu/databases/AIRBASE/) for
PM10 and PM2.5. We use daily-mean concentrations classified according to the location
of the stations (rural, background, suburban, urban). Since these measurements do not
provide information on the chemical composition of aerosols (for the period and region
examined) we also examine data forH2SO4, NO3 and NH4 from the European Monitoring
and Evaluation Programme (EMEP, http://www.emep.int/).
Regarding aerosol optical properties, the main products examined in this study are the
aerosol optical depth (AOD) and the Angström Exponent (↵) which provide information on
the column-integrated aerosol load and size respectively. In particular, we use the aerosol
optical depth (AOD) at 500 nm with a fine and coarse mode separation (SDA product),
the total AOD at 870 nm and the corresponding ↵ from the level 2.0 cloud screened and
quality-assured retrievals of the ground-based AERONET sun photometers measurements.
The estimated precision of the direct aerosol optical depth measurements is ±0.01 for   >
440 nm and for a recently calibrated instrument (Holben et al., 1998). The uncertainty in
the inversions is more diﬃcult to quantify, however it is estimated around 5% (Dubovik and
King, 2000). We also use daily averages of the aerosol volume size distribution (dV/dlnr).
Accurate information on the size distribution will benefit not only the analysis of aerosol
pollution events but also model evaluation since aerosol optical properties such as the AOD
are extremely sensitive to the particle-size. It is provided in 22 logarithmically equidistant
bins in the range of 0.05 µm  r  15 µm. The errors in the retrieval of the volume size
distribution are estimated to be lower that 10% at the peak of the aerosol size distribution
while they can reach 35% for particles at the extremes of the size range (Dubovik and
King, 2000).
Satellite observations fromMODIS and POLDER–3 are also used to estimate the spatial
and temporal extent of the observed aerosol plumes. Both instruments are known to be
highly correlated with non-significant biases compared to AERONET retrievals (Bréon
et al., 2011; Remer et al., 2008). We use the AOD and Angström Exponent products at 550
nm and 550-865 nm respectively of the MODIS/Aqua L2 5.1 collection data. These aerosol
products are taken at an initial spatial resolution of 10 x 10 km. The accuracy of the MODIS
AOD is estimated to be ±0.05(±0.15 ·AOD) over the land and ±0.03(±0.05 ·AOD) over
the ocean (Levy et al., 2010). Errors in MODIS retrievals are mainly due to uncertainties
in assumptions used for the determination of surface and aerosol properties (Remer et al.,
2005).
The total (available only over seas) and fine mode AOD from POLDER-
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3/PARASOL(LS2.v09.10) are used along with the Angström Exponent (at 865 nm and
670-865 nm respectively). Despite the lack of total AOD observations over land, the
polarization-based retrievals of PARASOL are considered to be more accurate over land
for smaller particles (e.g. wildfire particles) The typical accuracy of the PARASOL AOD
is estimated to be ±0.05· AOD ±0.05 (Tanré et al., 2011) .
Complementary information on the vertical distribution of aerosols is obtained by the
Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization (CALIOP) on board CALIPSO (Winker
et al., 2009). We use the L1B vertical attenuated backscatter profiles, as described in
Chapitre 5 of this thesis. Uncertainties in L1B data arise only from calibration biases,
signal (shot) and background noise (e.g. Powell et al. 2009). Calibration uncertainty is
particularly high at 1064 nm so we have chosen to base the analysis solely on observations
at 532 nm. Since daytime CALIOP measurements are prone to higher noise levels from
solar background illumination (e.g. Hunt et al. 2009), we examine in this study night-time
observations only.
Finally, in order to identify the precise location of fires we use the MODIS Area Burned
product (Giglio et al., 2009), that are also used to calculate fire emissions. The MCD64
area burned product provides dates of burning at 500 x 500m2 resolution, and areas burnt
are derived based on the fraction of the corresponding cells covered by vegetation. Only
high confidence detections are considered.
6.2.2 Modeling
Meteorology
Since CHIMERE is an oﬀ-line model, the Weather Research and Forecasting (WRF)
model (Skamarock and Klemp, 2008) is used to provide the necessary input meteorological
fields for the domains defined above. For this study, WRF is forced by the NCEP/GFS
meteorological fields. The model is used in its non-hydrostatic configuration. The vertical
grid covers 27 levels from the surface to 50 hPa. The model configuration (e.g. microphysics,
radiation scheme, surface and planetary boundary layer physics) used here is the same as
the one described in Menut et al. 2012. Next, the WRF outputs are interpolated on the
vertical resolution of CHIMERE and are used to diagnose additional parameters (e.g.
boundary layer height, friction velocity). Both meteorology and chemical concentration
output fields are provided at 1 hour time intervals.
Chemistry and transport
A detailed documentation of the emissions used in CHIMERE and of all physical and
chemical processes accounted for by the model can be found in Menut et al. 2013a and
in references therein. Regarding particulate matter, the aerosol species considered by the
model are sulphates, nitrates, ammonium, dust, organic aerosols and sea-salt. An extensive
evaluation of the model at a regional scale is presented in Vautard et al. 2007 and Bessagnet
et al. 2008.
The anthropogenic emissions used in CHIMERE, for this study, are taken from the
EMEP inventory (Tørseth et al., 2012). Biogenic emissions fluxes from species like isoprene,
↵-pinene,  -pinene, limonene, ocimene and NO are calculated using the global MEGAN
model (Guenther et al., 2006).
The dust emission fluxes are calculated using the parameterization of Marticorena and
Bergametti 1995 for saltation and an optimized version of the dust production model
of Alfaro and Gomes (2001) for sandblasting. The estimation of the threshold friction
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velocity needed for the computation of the dust emission fluxes follows the Shao and Lu
2000 scheme. In the case of a large domain (e.g. covering Africa for dust emissions and
Europe for studying long-range transport) the resulting horizontal resolution may be low
(1ox1o). The sub-grid scale variability of winds is then estimated using a Weibull wind
speed distribution. A complete description of the dust emissions calculation is presented
in Menut et al. 2007. Local European erosion is accounted for by the model according to
the extension of the African scheme presented in Bessagnet et al. 2008.
The fire emissions used in this study are calculated (for a specific fire and each model
species i) as follows :
Ei =
veg typesX
⌫=1
(A⌫ · F⌫ · ✏i,⌫) (6.1)
where A represents the burned area (in m2) for each vegetation type (⌫), F is the fuel
consumption factor (kg of dry matter perm2) and ✏ is the emission factor. The area burned
is derived from MODIS MCD64 product (Giglio et al. 2009) combined to the MODIS
vegetation cover (Vcf) product (both at 500 x 500 m resolution) in order to determine the
fraction of vegetation in each grid cell. Only that fraction is assumed to have burnt. The
fuel load is estimated by multiplying the biomass density, estimated from the ORCHIDEE
global dynamic vegetation model (Krinner et al., 2005; Maignan et al., 2011), with the
fraction that is assumed to be available for burning. In the current version of the inventory,
the burning eﬃciency is estimated according to soil moisture (from ORCHIDEE). Finally,
emission factors, which are specific to each species and vegetation type, are taken from the
review of Akagi et al. 2011. For a detailed description of each calculation step, the reader is
referred to Turquety and al. 2013. A summary is also provided in Chapitre 2 of this thesis.
For this study, two nested domains were defined (MEDa and MEDb) in order to model
the synoptic scale over a large African-Euro-Mediterranean domain and the local scale
in the Euro-Mediterranean domain. The results are presented only for the finer-resolved
domain (MEDb), extending from 4o W to 34o E and from 24.7o N to 45.4o N , with a
horizontal resolution of 20 km. The vertical grid contains 18 uneven hybrid sigma-p levels,
representing the atmospheric column from the surface to 200 hPa.
Since we are interested in quantifying the relative impact of fire emissions in the local
and regional aerosol load, we have conducted two separate simulations, without (REF )
and with (FIRES) fire emissions. Dust emissions are included in both simulations, but
contributions from dust can be easily tracked using the CHIMERE outputs (since DUST
species does not interact with other parts of the chemistry in the current version of the
model).
Simulation of aerosol optical properties
The simulation of aerosol optical properties and lidar attenuated backscattered profiles
from CHIMERE concentration fields are performed using the OPTSIM software, as des-
cribed in Stromatas et al. 2012 (and in Chapitre 5 of this thesis). It allows the calculation
of the AOD and other optical properties, such as the Angström Exponent, from simulated
aerosol concentrations. It also allows the simulation of Level 1 lidar observations (i.e atte-
nuated backscatter profiles) as well as of Level 2 aerosol lidar products like the backscatter
and extinction coeﬃcients.
The aerosol size distribution in CHIMERE is represented by 12 size sections for this
study. The eﬀect of relative humidity on the size of water soluble aerosols and thus on
their optical properties (e.g. refractive index) is accounted for by using a growth model as
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described in Hänel (1976). All particles are considered spherical and a homogeneous internal
mixing of the diﬀerent chemical species is selected to define a mean particle refractive index
and density. Finally, the multiple scattering eﬀects are not taken into account.
6.3 The case study of summer 2007
As discussed above (cf Section 6.1), we are focusing on the summer (June-August) of
2007 which was marked by 7 major aerosol-related pollution events (dust and fires), listed
in Tableau 6.1 and illustrated in Figure 6.1. We analyze three severe episodes (fire, dust
and mixed) selected because of their intensity, uniqueness and detection by satellite sensors
and ground stations.
Figure 6.1 – Main aerosol-related pollution events between June and August of 2007. The
contours and the arrows define respectively the approximate geographical extension and
direction of the aerosol plumes.
Event Date Location Transport Type
1 04–07 June C.E. MB westward Dust
2 19–26 June C. MB northward Dust
3 06–09 July W. MB westward Dust
4 14–18 July W. MB westward Dust
5 19–31 July E. Eur. & E.MB south-westward Fires
6 20–23 Aug. C. MB northward Dust, Fires
7 24–31 Aug. E. MB south-westward Fires, Dust
Tableau 6.1 – List of the main aerosol episodes between June - August 2007. Episodes ana-
lyzed in this study are marked in bold. MB : Mediterranean Basin, C. : Central, W. :West,
E. :East.
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6.3.1 Meteorological conditions
The atmospheric circulation during summer in the Mediterranean is generally deter-
mined by the North Atlantic Ocean anticyclone (also known as Azores High), which signi-
ficantly influences Europe, and and the Asian monsoon Low originating from the Indian
Ocean and the Middle East (e.g. Lelieveld et al. 2002; Kallos et al. 2007) that extends
towards the Mediterranean region. Large-scale subsidence, linked to the descending branch
of the Hadley circulation and the Asian monsoon, dominates over the region leading to
warm, dry conditions. The quasi-permanent east-west surface pressure gradient results in
a general trend of north to south winds, like the Etesians in the eastern Mediterranean.
These meteorological patterns govern the transport of aerosols released from various sources
around the Mediterranean region. We can identify these typical summer characteristics of
the Mediterranean region in the WRF-simulated mean sea level pressure for the summer
of 2007 (Figure 6.2). A high pressure system (the Azores anticyclone) is visible at the
north-western part of the region, originating from the Atlantic ocean and extending to-
ward the south-western Mediterranean basin. On the eastern part of the Mediterranean, a
low pressure system (i.e the Asian monsoon Low) is dominant. The mean 2m temperature
(Figure 6.2) reveals higher temperatures in Eastern Europe and south-eastern Mediter-
ranean compared to the western part of the Euro-Mediterranean domain. Mean summer
temperatures in Eastern Europe and Greece reach locally 25-30oC.
Figure 6.2 – Mean 2m temperature (oC) and sea level pressure (hPa) in the simulated
domain for the summer of 2007 and the domain MEDb.
The summer of 2007 was characterized by several heat waves in many areas of south and
east Europe. In particular as described in Founda and Giannakopoulos (2009), a series of
consecutive anticyclonic anomalies where recorded over the central Mediterranean region,
transferring hot air masses from northern Africa towards Eastern Europe. In addition to
horizontal advection, adiabatic heating caused by a large scale subsidence from the upper
atmosphere contributed to the abnormally high surface temperatures. Moreover, the win-
ter and spring of 2007 were also marked by negative precipitation anomalies (Luterbacher
et al., 2007). As a result, the precipitation and soil moisture deficits further amplified the
abnormally high summer temperatures. These were mostly located in eastern Mediterra-
nean (Greece, Italy) and the Balkan peninsula, as highlighted by the standard deviation
of the 2m temperature based on WRF simulations for the summer of 2007 in Figure 6.3.
The July heat wave strongly aﬀected most of the Balkan peninsula, with daily tempe-
ratures up to 40 oC. The heat wave over Greece during the last week of August, although
slightly less intense, coincided with strong north-easterly winds (e.g. Kaskaoutis et al. 2011;
Liu et al. 2009). Both heat waves during July and August 2007 co-occurred with two severe
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Figure 6.3 – Standard deviation of the 2m temperature based on WRF simulations for the
summer of 2007.
wildfire episodes in the south-eastern Europe (19-31 July and 24-29 August). Apart from
increasing fire spread, the prevailing winds transported the wildfire plumes far away from
the sources to a south-western direction.
6.3.2 Fire activity
Fire activity in Europe presents a significant inter-annual variability, with most of wild-
fires episodes occurring during summer when the meteorological conditions are favorable
(e.g. Amiridis et al., 2010, and references therein). The location of the average area bur-
ned per year is given in Figure 6.4, based on MODIS observations for the time interval
2004-2010. The vast majority (about two-thirds) of the wildfire episodes in Europe occur
in the southern european countries (Portugal, Spain, France, Italy, Greece) with about 500
000 ha being burned every year (Barbosa et al., 2009). While in the first case (Greece,
Portugal, Italy, Spain) fires often have an accidental or criminal anthropogenic origin, in
the cropland-dominated regions of eastern Europe they are usually due to agricultural
practices like waste burning and land clearing (e.g. Korontzi et al. 2006; Stohl et al. 2007).
The summer of 2007 was particularly marked by severe fire episodes in eastern Europe
during the last days of July (19-31) and southern Greece in the end of August (24-31). The
location of fires in 2007 and the extent of the area aﬀected are shown in Figure 6.4.
Figure 6.4 – Location of the fires based on the total Burned Area (in km2) MODIS product
for the time interval 2004-2010 (left) and 2007 (right). Data are shown in a 0.25o x 0.25o
resolution.
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We examine closely two diﬀerent wildfire episodes that occurred in eastern Europe
between 19-31 July (left) and 24-31 August (right). The location of the total burned area
provided by MODIS for those two periods is shown in Figure 6.5.
Figure 6.5 – Location of the fires based on the total Burned Area (in km2) MODIS product
for 19-31 July and 24-31 August. Data are shown at a resolution of 0.25o x 0.25o.
6.3.3 Emissions
Examples of the spatial distribution of emissions for the summer of 2007 from various
sources are shown in Figure 6.6. The distribution of anthropogenic SO2 emissions indicates
the pollution sources linked to human activities (e.g. industry, power supply sector, fossil
fuel combustion). Local hotspots (⇡ 9 t) are found all around Eastern Europe while some
additional sources are found in coastal sites all around the Mediterranean due to shipping
emissions. Biogenic isoprene (C5H8) is an important biogenic volatile organic compound
of the terrestrial biosphere that acts as a precursor for the formation of secondary organic
aerosols (SOA). Maximum values of total summertime C5H8 emissions in the examined
domain reach locally 3-5 t.
Dust emissions originating from the north-western part of Africa are the dominant
aerosol source in the region with local hotspots exceeding 22 t. Consistently with fire
activity, most of the fire emissions are located in south-central and eastern Europe and
Mediterranean and in north-western Africa. The highest OCAR fire emissions are found
in eastern Europe with almost 10 t being emitted in local maxima from June to August of
2007.
Comparison of the fire emissions to the GFED inventory
We perform a comparison between the fire emissions used here and the widely used
Global Fire Emissions Database (GFED) inventory (van der Werf et al., 2010). The area
burned is also estimated from the MODIS measurements and the fuel loadings are calcu-
lated based on vegetation and carbon cycle modeling. The emission factors used are from
Andreae and Merlet 2001.
Figure 6.7 illustrates the OCAR emissions for the summer of 2007 in Eastern Europe
and Greece respectively. We note a general agreement in the temporal variability between
the two emissions datasets however the emissions used in this study are systematically
higher than GFED.
This is more pronounced in Eastern Europe, especially for the fire episode of July (cf
Section 6.4.3) where APIFLAME emissions are significantly higher than GFED (by a factor
of 8 for the peak levels). In the case of the Greek fires, the agreement is better but the
GFED OCAR emissions are lower (by a factor of 1.8) than the emissions used in this study.
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Figure 6.6 – Spatial distribution of total Dust, Organic Carbon (fires), SO2 (anthropogenic)
and Isoprene (biogenic) emissions (in t) for the summer of 2007.
Figure 6.7 – Comparison of the Organic Carbon (OC) fire emissions used in this study to
Global Fire Emissions Database (GFED) inventory for Greece and E. Europe.
6.3.4 Observed aerosol hotspots
The main PM hotspots in the Euro-Mediterranean for the summer of 2007, identified
from ground-based (AIRBASE, AERONET) and space-based (MODIS/AQUA) observa-
tions are illustrated in Figure 6.8 (left). Regarding AIRBASE measurements, the location
of the stations with a mean concentration greater than 40 µg m 3 or a daily concentration
of 50 µg m 3 for more than 35 days (both annual threshold limits) is plotted. For AERO-
NET, the average AOD is shown for stations which recorded mean AOD levels greater than
the 90th percentile. The MODIS AOD for JJA 2007 is shown for average values greater
than 0.25 at 550 nm. The highest aerosol levels are identified in Eastern Europe and the
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Balkans peninsula, in the north of Italy around the heavily industrialized Po Valley as well
as in north-western Africa and the neighboring Spanish and Italian coastlines.
Figure 6.8 – PM hotspots in the Euro-Mediterranean for the summer of 2007 based on
ground (AIRBASE, AERONET) and space (MODIS/AQUA) observations : The illustrated
AIRBASE and AERONET stations observed mean concentration levels greater than both
annual threshold limits and mean AOD levels greater than the 90th percentile respectively.
The average AOD at 550 nm from MODIS is shown for values higher than 0.25 to outline
polluted areas. The relative diﬀerence (in %) of JJA 2007 based on 7 years (JJA, 2004-
2010) of MODIS AOD observations is shown on the right.
The significance of the fire episodes (Section 6.3.2) is highlighted by the relative diﬀe-
rence of JJA 2007 AOD, compared to the average summer AOD of 2004-2010, shown in
Figure 6.8 (right). A maximum increase of 80% (or 0.65 in absolute AOD value) is observed
in the western Balkans while the mean relative diﬀerence reaches 49% (0.32 in absolute
AOD value). In the proximity of the source area of the Greek fires the diﬀerence is smaller,
with a maximum increase of 43% (0.29) and an average of 17% (0.23). A high relative dif-
ference in JJA 2007 AOD is also observed in north-western Europe but the AOD absolute
values are low (< 0.25) and are not classified as a hotspot (cf Figure 6.8).
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6.4 Results
6.4.1 General evaluation of the CHIMERE simulations based on surface
networks
In this section, we present a general evaluation of the CHIMERE simulations, without
(REF ) and with (FIRES) fire emissions, for the period and area of interest based on
surface PM concentration and aerosol optical properties measurements. The measurement
stations selected for this comparison are listed in Tableau 6.2 for the AIRBASE stations
and in Tableau 6.3 for the AERONET stations. Stations with insuﬃcient amount of mea-
surements for statistically significant conclusions are ruled out.
AIRBASE
Station Longitude Latitude Country
BG0053R ⇤ 24.739 41.696 Bulgaria
ES0010R ⇤ 3.316 42.319 Spain
ES0012R ⇤ -1.100 39.083 Spain
ES0014R ⇤ 0.735 41.394 Spain
ES1400A ⇤ -0.152 41.506 Spain
ES1418A ⇤ -1.143 41.763 Spain
ES1441A -0.091 40.637 Spain
ES1488A -2.501 42.653 Spain
ES1489A -3.231 42.875 Spain
ES1491A -2.704 43.406 Spain
ES1542A 0.373 40.555 Spain
ES1543A ⇤ -0.169 40.735 Spain
ES1599A -2.155 43.251 Spain
ES1660A -1.586 42.208 Spain
ES1661A -1.627 42.075 Spain
ES1662A -1.808 42.308 Spain
ES1802A ⇤ -3.467 40.910 Spain
ES1805A ⇤ -3.703 40.781 Spain
ES1806A -3.222 40.287 Spain
ES1811A ⇤ -3.277 40.167 Spain
ES1827A ⇤ 2.688 39.679 Spain
IT0459A ⇤ 13.342 43.599 Italy
IT0992A 13.674 41.670 Italy
IT1464A ⇤ 9.556 45.498 Italy
IT1519A 8.168 44.414 Italy
IT1522A ⇤⇤ 7.941 45.018 Italy
IT1672A 10.430 44.300 Italy
MK0042A 20.699 41.536 FYROM
RO0072A ⇤ 26.117 44.617 Romania
Tableau 6.2 – List of the AIRBASE stations used in this study for the evaluation of CHI-
MERE in the Euro-Mediterranean region. ⇤ PM2.5 measurements also available, ⇤⇤ PM2.5
measurements only.
Evaluation of the simulated PM10 and PM2.5 concentrations
The horizontal resolution being chosen for regional analysis, is too coarse for compari-
sons to urban measurement stations (e.g. Stern et al. 2008; Cuvelier et al. 2007). Therefore,
we mainly consider stations that are located in rural background areas over various Euro-
Mediterranean countries.
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AERONET
Station Longitude Latitude Country
Barcelona 2.117 41.386 Spain
Venise 12.508 45.314 Italy
Avignon 4.878 43.933 France
Modena 10.945 44.632 Italy
Rome Tor Vergata 12.647 41.840 Italy
Lecce University 18.111 40.335 Italy
Villefranche 7.329 43.684 France
FORTH CRETE 25.282 35.333 Greece
Carpentras 5.058 44.083 Spain
Toulon 6.009 43.136 France
Blida 2.881 36.508 Algeria
Messina 15.567 38.198 Italy
OHP OBSERVATOIRE 5.710 43.935 France
Sevastopol 33.517 44.616 Ukraine
Burjassot -0.418 39.508 Spain
Bucharest Inoe 26.030 44.348 Romania
Le Fauga 1.285 43.384 France
Tableau 6.3 – List of the AERONET stations used in this study for the evaluation of CHI-
MERE in the Euro-Mediterranean region. ⇤ PM2.5 measurements also available, ⇤⇤ PM2.5
measurements only.
Comparisons for PM10 reveal a mean correlation of 0.63 along with a +18.08% (2.84
µg m 3) mean normalized bias for the FIRES simulation while for the REF simulation
the mean correlation is 0.56 with a +10.07% (1.04 µg m 3) mean normalized bias. These
results are shown in Tableau 6.4 for each station and summarized in the map of Figure 6.9
(for the FIRES simulation).
We note a general tendency of the model to overestimate the PM10 concentration le-
vels. This positive bias can be partly attributed to an overestimation of the local erosion
and resuspension of mineral dust in Europe in CHIMERE. Bessagnet et al. 2008 showed
that their relative contribution may be non negligible and needs to be taken into account.
However, the governing processes are complicated and not yet fully understood. The para-
metrization currently used in CHIMERE relies on the resuspension formula of Loosmore
and Cederwall (2004) and the scheme for the corresponding emissions depends only on
the wetness of the surface (Vautard et al., 2005). Figure 6.10 presents an example of dust
emissions around two AIRBASE stations in Europe (ES1418A in Spain and IT1464A in
Italy) within an area of ±0.5 o, and the corresponding PM10 for CHIMERE and AIR-
BASE. The simulated PM10 is represented by the sum of all model species to highlight
the relative contribution of dust. The average contribution (in %) of each species to PM10
for the entire period examined is also shown. Although the relative contribution of dust is
almost equivalent in both cases (67.9 against 70.5%), the total dust emissions in the first
case (station ES1418A) are significantly lower (8.4 against 22.7 t). We deduce that the
first case corresponds to long-range transport from North Africa, and the second case to a
regional dust event due to resuspension / wind erosion. We find higher correlation for the
long-range transport event (0.64 against 0.32) and lower relative mean bias (-12.6 against
53.3%), suggestion that European dust emissions from resuspension/wind erosion need to
be better represented in the model.
The model’s performance for PM2.5 is slightly lower. The average correlation for the
reference simulation is 0.52 with a +8.66% (0.35 µg m 3) mean normalized bias. In the
simulation with fire emissions the correlation is slightly better (0.58) while the mean nor-
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Station PMobs10 PMFIRES10 PMREF10 R
FIRES RREF BIASFIRES BIASREF # Obs
(µg m 3) µg m 3 µg m 3 - - µg m 3 µg m 3 (days)
BG0053R 18.49 32.86 21.28 0.69 0.28 14.37 2.79 64
ES0010R 17.53 26.60 26.04 0.49 0.44 9.07 8.51 88
ES0012R 19.81 22.13 21.45 0.60 0.53 2.32 1.64 86
ES0014R 17.46 28.13 27.22 0.76 0.65 10.67 9.76 89
ES1400A 18.07 22.80 22.36 0.45 0.46 4.73 4.29 78
ES1418A 27.00 23.61 23.14 0.67 0.64 -3.39 -3.86 95
ES1441A 17.87 21.35 20.04 0.75 0.64 3.48 2.17 93
ES1488A 16.13 21.05 20.57 0.71 0.66 4.92 4.44 94
ES1489A 17.94 19.70 19.20 0.72 0.67 1.76 1.26 95
ES1491A 18.66 20.25 19.78 0.71 0.67 1.59 1.12 95
ES1542A 22.24 26.96 25.37 0.63 0.47 4.72 3.13 66
ES1543A 16.31 21.31 20.03 0.54 0.41 5.00 3.72 95
ES1599A 17.89 18.78 18.42 0.69 0.62 0.89 0.53 91
ES1660A 27.91 26.31 25.85 0.71 0.68 -1.60 -2.06 95
ES1661A 22.81 24.76 24.33 0.60 0.58 1.95 1.52 95
ES1662A 30.76 26.10 25.71 0.68 0.63 -4.66 -5.05 95
ES1802A 26.06 18.60 18.30 0.79 0.77 -7.46 -7.76 94
ES1805A 31.29 22.33 22.11 0.76 0.74 -8.96 -9.18 93
ES1806A 27.60 22.57 22.18 0.66 0.62 -5.03 -5.42 95
ES1811A 30.90 21.79 21.06 0.57 0.61 -9.11 -9.84 93
ES1827A 22.75 26.18 25.49 0.19 0.15 3.43 2.74 49
IT0459A 34.74 41.23 39.98 0.58 0.58 6.49 5.24 81
IT0992A 24.13 28.07 25.56 0.56 0.54 3.94 1.43 92
IT1464A 20.32 31.16 30.88 0.29 0.32 10.84 10.5 75
IT1519A 17.59 26.49 25.67 0.65 0.60 8.90 8.08 93
IT1672A 12.09 23.64 22.73 0.62 0.56 11.55 10.6 68
MK0042A 28.00 40.25 27.92 0.65 0.49 12.25 -0.08 85
RO0072A 28.92 25.76 17.71 0.50 0.13 -3.16 -11.21 81
Mean - - - 0.63 0.56 18.08% 10.07% -
Tableau 6.4 – Statistical comparison of modeled (CHIMERE) and observed (AIRBASE)
daily mean PM10 surface concentrations, for the summer (JJA) of 2007.
malized bias increases to 17.78% (1.71 µg m 3). The results per station are detailed in
Tableau 6.5 and summarized in the map of Figure 6.9 (for the FIRES simulation).
For regions and time periods aﬀected by fires, similar performance is found for PM10 and
PM2.5. The addition of fire emissions improves the correlation for both PM10 and PM2.5 but
also increases the mean relative bias. However, the few number of measurement sites in this
regions suggest that these conclusions may not be representative of the whole region. As
shown in Figure 6.11, fires have a significant impact for only three of the selected stations,
and the most important biases found in eastern Europe (Bulgaria and FYROM) where the
mean concentration is overestimated by 45 and 70% (⇡ 12 and 14 µg m 3respectively).
However, the correlation is significantly improved by 0.41 and 0.16 respectively. The relative
contribution of fires for the main episode (end of July) appears overestimated by a factor 2-
3 for these two rural stations. However, the comparison of PM10 levels for other neighboring
stations reveals that the peak values are correctly simulated. This suggests either errors
in the horizontal distributions of fires, or a compensation of negative bias in urban and
suburban stations (too high fire emissions compensating too low anthropogenic emissions).
A detailed analysis of this fire episode is presented in the next section (cf Section 6.4.3).
Additional measurements of aerosol species (e.g. H2SO4, NO3, NH4) are available
at some EMEP measurements sites (http://www.emep.int/), allowing an evaluation of
chemical speciation in models. However, the number of measurements is rather limited
for the selected geographical area and period, and generally insuﬃcient for a complete
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Station PMobs2.5 PMFIRES2.5 PMREF2.5 R
FIRES RREF MNBFIRES MNBREF # Obs
µg m 3 µg m 3 µg m 3 - - µg m 3 µg m 3 (days)
BG0053R 13.85 ± 21.14 14.54 0.54 0.18 7.29 0.69 95
ES0010R 9.34 14.71 13.95 0.55 0.54 4.83 4.21 86
ES0012R 10.82 13.92 13.28 0.60 0.51 3.15 2.44 84
ES0014R 13.49 15.72 14.92 0.76 0.62 2.24 1.39 82
ES1400A 10.15 14.79 14.13 0.51 0.53 3.45 3.05 78
ES1418A 13.69 13.87 13.44 0.77 0.74 0.18 -0.25 95
ES1543A 10.64 13.69 12.64 0.73 0.63 3.05 2.00 95
ES1802A 14.56 11.71 11.40 0.76 0.72 -2.86 -3.18 94
ES1805A 8.75 13.33 13.09 0.61 0.57 4.63 4.39 94
ES1811A 14.78 13.55 12.96 0.48 0.54 -1.18 -1.78 93
IT0459A 19.19 19.34 18.23 0.52 0.58 0.21 -0.86 83
IT1464A 14.20 17.34 16.86 0.34 0.42 2.91 2.62 41
IT1522A 13.50 15.51 15.16 0.50 0.50 2.01 1.66 78
RO0072A 22.25 16.02 10.86 0.46 0.16 -5.97 -11.37 83
Mean - - - 0.58 0.52 17.78% 8.67% -
Tableau 6.5 – Statistical comparison of modeled (CHIMERE) and observed (AIRBASE)
daily mean PM2.5 surface concentrations, for the summer (JJA) of 2007. R, MNB represent
respectively the correlation and the mean normalized bias.
Figure 6.9 – CHIMERE skill scores for PM10 and PM2.5 daily average concentrations (in
µg m 3) over the summer (JJA) of 2007.
evaluation of the modeled aerosol chemical composition. Measurements from three stations
were analyzed, two in France (FR0012R, FR0016R) and one in Italy (IT0001R). Figure 6.12
illustrates a comparison of CHIMERE and EMEP for the species H2SO4, HNO3 and NH3
for the IT0001R (42.60oN ,12.38oE) station in Italy.
Based on three stations, H2SO4 concentrations appear overestimated compared to
EMEP by a factor of 1.8-2.5. HNO3 seems significantly underestimated (-88%) in the
IT0001R station, but no other data are available. The addition of fire emissions improves
the modeled concentrations and the simulated peak is in agreement with the observations
for the episode at the end of July (cf Section 6.4.3), but this could result from error com-
105
Chapitre 6
Figure 6.10 – CHIMERE and AIRBASE PM10 daily average concentrations (in µg m 3)
with the corresponding contribution of the model species for two stations in Spain (left) and
Italy (right) for the time interval June-August 2007. The corresponding dust emissions and
the mean contribution of each species for the entire period are also shown.
pensations. NH3 is in general well simulated with no overall significant bias compared to
EMEP measurements, except during the fire episode at the end of July where the simulated
values are underestimated. The addition of fire emissions reduces this bias (1.2 µg m 3 for
the REF simulation against 3.2 µg m 3 for EMEP) but not suﬃciently, and model values
are underestimated by a factor of 2 (1.6 µg m 3) for the observed peak.
Considering the general skill scores of regional air quality models assessed in previous
studies (e.g. Vautard et al. 2009; Honoré et al. 2008), and considering the large uncertainties
in both dust and fire emissions, we argue that CHIMERE is able to reproduce reasonably
well the daily variability of the PM surface concentrations.
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Figure 6.11 – CHIMERE and AIRBASE PM10 daily average concentrations (in µg m 3)
and the corresponding contribution of the model species for four stations in Bulgaria (left)
and FYROM (right) that recorded the fires episodes of July 2007 in eastern Europe.
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Figure 6.12 – Comparison of CHIMERE against EMEP measurements for H2SO4, HNO3
and NH3 (in µg m 3) for the Montelibretti (42.60oN ,12.38oE) station in Italy.
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Evaluation of the simulated aerosol optical depth
In order to evaluate the performance of CHIMERE in simulating the column-
integrated aerosols we use data from 17 AERONET sites distributed all around the Euro-
Mediterranean domain. The mean measured and simulated AOD (870 nm) values and the
corresponding model scores are given in Tableau 6.6. The highest mean AOD at 870 nm
(0.26 ± 0.14) is observed at the Blida site (northern Algeria), which is in the vicinity of
the northern Saharan domain, and is heavily aﬀected by mineral dust episodes from the
Sahara desert. The second highest mean AOD value (0.17 ± 0.13) is observed in Messina
(southern Italy) which is the closest site to central northern Africa. It is also in those two
sites that the largest bias in the model are found, highlighting a general underestimation
of the column-integrated dust load in the model.
Station AOD870obs AOD
870
FIRES AOD
870
REF R
FIRES RREF BIASFIRES BIASREF # Obs
Barcelona 0.12 0.07 0.06 0.59 0.52 -0.05 -0.05 78
Venise 0.1 0.09 0.08 0.53 0.51 -0.02 -0.03 87
Avignon 0.08 0.06 0.06 0.84 0.80 -0.01 -0.02 86
Modena 0.13 0.08 0.07 0.69 0.68 -0.04 -0.05 84
RomeTorVergata 0.14 0.08 0.07 0.66 0.63 -0.05 -0.06 90
Lecce University 0.14 0.09 0.08 0.62 0.70 -0.04 -0.05 87
Villefranche 0.09 0.07 0.06 0.65 0.65 -0.03 -0.03 87
FORTHCRETE 0.10 0.08 0.07 0.24 0.40 0.00 -0.02 95
Carpentras 0.09 0.06 0.06 0.78 0.74 -0.02 -0.02 90
Toulon 0.08 0.07 0.06 0.78 0.76 -0.01 -0.02 89
Blida 0.26 0.08 0.08 0.71 0.76 -0.17 -0.17 70
Messina 0.17 0.09 0.09 0.51 0.63 -0.08 -0.07 19
OHP OBS. 0.07 0.06 0.05 0.77 0.75 -0.01 -0.01 80
Sevastopol 0.13 0.08 0.07 0.38 0.49 -0.02 -0.04 73
Burjassot 0.14 0.06 0.05 0.66 0.62 -0.07 -0.08 84
Bucharest Inoe 0.14 0.10 0.09 0.54 0.40 -0.01 -0.04 50
Le Fauga 0.12 0.07 0.06 0.80 0.76 -0.04 -0.05 26
Mean - - - 0.63 0.63 -13.73% -19.80% -
Tableau 6.6 – Statistical comparison of modeled (CHIMERE) and observed (AERONET)
daily mean AOD (870 nm) for the summer (JJA) of 2007. FIRES, REF refer to the
simulations with and without fire emissions respectively.
We find that CHIMERE can satisfyingly reproduce the variability of the observed AOD
with a mean correlation of 0.64 while it underestimates its magnitude, showing an overall
mean bias of -21%. However, as shown in some examples in Figure 6.13, this is mainly the
result of an underestimation of the observed peaks while the "background" AOD levels are
generally well simulated. A synopsis of these results per station, for the FIRES simulation
is given in Figure 6.14.
The comparison of the modeled ↵ against AERONET observations (not shown here),
reveals a major drawback in the model’s ability to correctly represent the mean aerosol
size. More precisely, we find that the model’s performance at 500 nm is poorer than at
870 nm. The mean correlation is smaller at 500 nm (0.59 vs 0.66) while at the same time
the mean relative bias is increased (-31,4 vs -11.4%). Since the model’s ability to simulate
the 500 nm AOD is generally less satisfactory, we conclude that the fine mode fraction is
in general inadequately represented in the model. The comparison of the fine mode AOD
(given only at 500 nm) further supports this conclusion. We note that in order to remain
consistent with the AERONET data, the fine/coarse mode AOD calculation in this study
follows the AERONET methodology with the cut-oﬀ radius being the minimum radius
between modes in the range of 0.44 to 0.99 µm.
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Figure 6.13 – Timeseries of the simulated (CHIMERE) and measured (AERONET) daily
average AOD (870 nm) for 4 stations throughout the Euro-Mediterranean during the sum-
mer (JJA) of 2007.
Figure 6.14 – Comparison of the simulated (CHIMERE) and measured (AERONET) daily
average AOD (870 nm) for June-August 2007.
To illustrate this behavior, we present an example (Figure 6.15) for the Lecce site
in Italy. A comparison of the simulated and observed volume size distribution for three
diﬀerent cases (23, 26 July and 31 August) is presented in Figure 6.16. The importance of
an accurate representation of the particle-size distribution can be shown by examining the
corresponding mass extinction coeﬃcient (smext). The AOD depends strongly on smext which
varies significantly as a function of (particle) size and wavelength. The variance of the
modeled smext was found to be quite small, indicating that its dependence on the chemical
composition is much less important. For the three cases presented here, the simulated
volume size distribution was found underestimated compared to the AERONET values.
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We remind that the uncertainty in the retrieval of the volume size distribution is about
10% - 35% (cf Section 6.2.1). For the first day (23/07) the ratio of fine to coarse particles
is correctly reproduced resulting in a small (3.12%) relative bias for ↵. However the AOD
is underestimated, indicating that emissions are too low (cf Section 6.4.2). The cases of
26 July and 31 August show a comparison between the modeled and observed volume
size distributions for two recorded episodes of fires. In the first case, the average modeled
fine mode is adequately simulated although slightly underestimated. The magnitude of
the coarse mode is consistent with observations but the modeled coarse mode appears
shifted towards smaller sizes. The resulting relative bias for ↵ is -36.71%. The corresponding
modeled AOD is quite consistent with the observations although slightly underestimated
(0.15 against 0.19 for AERONET). The second fire episode recorded at the Lecce site
(31 August) is underestimated by the model and consequently the modeled fine mode is
inadequately represented, which results in a -59.79% relative bias in the corresponding ↵.
A detailed analysis of these fire episodes is presented in Section 6.4.3.
Finally, while some of the sources of discrepancy mentioned above (cf Section 6.4.1)
certainly aﬀect the AOD scores, the general negative bias in the modeled AOD, which is
only seemingly in contrast with the overestimation of the ground PM levels, further high-
lights the importance of an accurate size distribution. The underestimation of the AOD
can be attributed to an underestimation of the aerosol load in higher altitudes and/or to an
inaccurate representation of the particle size distribution. More precisely, while the AOD
is highly sensitive to aerosol size, the evolution of smext with size (as shown in Figure 6.16)
reveals that the optically active part of the size distribution is rather narrow. As a result,
any mass distributed out of this zone will contribute much less to the simulated AOD.
Although size is crucial in aerosol modeling as it is strongly linked with their atmospheric
lifetime and thus transport, as well as their radiative properties, measuring the size distri-
bution at emission remains a challenging task and observational data are still scarce (Sow
et al., 2009; Shao et al., 2011).
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Figure 6.15 – Timeseries of the simulated (CHIMERE) and measured (AERONET) daily
average AOD (870 nm), AOD (500 nm), Angström exponent (500-870 nm) and the fine
mode AOD (500 nm) in Lecce (Italy) for the time interval June-August 2007.
Figure 6.16 – Comparison of three modeled and observed volume size distributions in Lecce
(Italy). The first case (July 23) focuses on a dust episode while in the second and third case
(July 26 and August 31) a comparison between CHIMERE and AERONET for two fire
episodes is shown. For illustrative purposes, the corresponding simulated mass extinction
coeﬃcient is also shown.
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6.4.2 The 19-26 June Dust Episode
During 19-26 June a strong dust episode occurred in the central Mediterranean. The
location of this episode as well as its extent are clearly seen in Figure 6.17, illustrating
the corresponding AOD from MODIS. AOD peak values for this period range between 0.3
and 0.7 (at 550 nm). CHIMERE reproduces the observed plume but underestimates both
its spatial extent and the absolute AOD value by a factor of 2-3. However, the modeled
transport of the dust plume is consistent with observations from MODIS and provides
a useful description on how the dust plume was transported. According to the model the
dominant species is DUST whose column-integrated concentration is shown in Figure 6.17.
Originating from north-western Africa and following a northeasterly direction the dust
plume reached Italy and the Balkans.
Figure 6.17 – Mean total AOD (at 550 nm) from MODIS/AQUA and CHIMERE and the
corresponding column-integrated DUST concentration (g/m2) for the time interval 19-26
June 2007. MODIS data are regridded to the resolution of the model (20 x 20 km).
AERONET measurements at the Lecce site (Figure 6.15) recorded a sharp AOD in-
crease during this event reaching 0.42 (at 870 nm) on June 24. The corresponding ↵ (0.38)
indicates the presence of coarse particles. CHIMERE is heavily underestimating the obser-
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ved AOD during this episode (0.12 on June 24) while the modeled ↵ is overestimated (0.62
on June 24) but reflects the dominant presence of coarse particles. The underestimation of
both MODIS and AERONET AOD along with the overestimation of ↵ indicates an un-
derestimation of the corresponding emissions as well as an inaccuracy in the particle-size
distribution.
The underestimation of the dust emissions is also reflected in the comparison between
CHIMERE and AIRBASE. The impact of this dust episode on PM10 surface concentrations
far from the sources is evident in AIRBASE measurements in Italy and Malta (Figure 6.18).
The daily PM10 levels were constantly above the pollution threshold during 21-27 June
and average concentrations of 66.2 and 59.8 µg m 3 were recorded in Italy (< 40oN)
and Malta respectively. In comparison to the average inter-annual mean (2004-2010), the
observed PM10 were higher by a factor of 1.7 - 2.1 during this pollution episode. CHIMERE
underestimates significantly the observed surface concentrations (36.0 and 32.3 µg m 3
respectively). The inaccuracy in the simulated horizontal structure of the plume partly
explains the discrepancies between CHIMERE and AIRBASE, especially for the stations
in Malta. An important increase in PM10 levels was also observed in the Balkans and
several consecutive overpasses of the pollution threshold were recorded during this period
(Figure 6.11) where CHIMERE PM levels are also underestimated.
Figure 6.18 – Timeseries of measured PM10 surface concentrations in southern Italy and
Malta and the corresponding contribution of each model species to the simulated PM10.
The vertical structure of these dust plumes was captured by CALIPSO on June 20,
22 and 25. The corresponding orbits are illustrated in Figure 6.19 along with the column-
integrated PM10 concentration for the CALIPSO overpass hour. According to the R0 ob-
servations for these days, an aerosol layer is located between 30-40 oN , extending vertically
from 3-6 km. In our simulation, an aerosol layer is located in the same area but the CHI-
MERE R0 is underestimated and both the horizontal and vertical structure of these layers
are not satisfyingly consistent with the observations. The underestimation of the modeled
R0 can be attributed to two main problems. As discussed above, in addition to insuﬃcient
dust emissions, the horizontal structure of the plume is too narrow and the orbit track only
crosses the outer limits of the simulated aerosol layer.
On the vertical level, we observe an overestimation of the amount of aerosols transpor-
ted towards higher altitudes as well as an overestimation of the vertical extent of the main
plume. In order to better illustrate the observed inconsistencies, we present in Figure 6.20
two examples of R0 profiles across the orbit track of June 22 and the corresponding concen-
tration of each model species. According to CHIMERE, the dominant species in both cases
is DUST . The main discrepancies can be attributed to the vertical diﬀusion parametriza-
tion in the model and to the chosen vertical resolution, which increases quasi-exponentially
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with altitude. They also reflect the current limitations of vertical transport schemes in
CTMs. In order to be able to reproduce aerosol plumes located in thin vertical layers it
is important to use a higher vertical resolution and to adopt less diﬀusive schemes which
preserve sharp concentration gradients and high peak values. However, the calculation of
optical properties in OPTSIM may also induce some uncertainties in the comparisons since
spherical particles are assumed (Chapitre 5).
Figure 6.19 – CALIPSO night-time orbits for June 20, 22 and 25 along with the correspon-
ding CHIMERE PM10 column-integrated concentration and the attenuated scattering ratio
(R0) by CALIOP and CHIMERE for these orbits. The initial cloud-contaminated CALIOP
profiles are filtered out. The cloud-free data are averaged into the model’s horizontal and
vertical resolution for comparison to the simulated R0(z) profiles.
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Figure 6.20 – Profiles of attenuated scattering ratio (R0) across the night-time orbit track of
June 22 and the corresponding modeled concentration (in µg m 3) as a function of altitude.
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6.4.3 The 19-31 July Fire Episode
During the last two weeks (19-31) of July 2007, several intense fire episodes were recor-
ded by satellites and ground measurements in eastern Europe and the Balkan peninsula.
Figure 6.21 illustrates the OCAR emissions and the resulting column-integrated OCAR
concentration during this episode. The relative contribution of OCAR to PM10 and PM2.5
surface concentration levels is shown in Figure 6.22. We note that OCAR dominates the
PM2.5 surface concentrations in the areas aﬀected by these fires (50-80%) while it also
contributes significantly to the PM10 budget (40-60%).
Figure 6.21 – CHIMERE total OCAR fire emissions (in t) for the time interval 19–31 July
2007 and the corresponding column-integrated OCAR concentration
Figure 6.22 – Relative contribution of OCAR to PM10 and PM2.5 surface concentrations
(in %) for the time interval 19-31 July 2007.
The location of these fires and the extent of the area aﬀected is also shown in Figure 6.23
and Figure 6.24 based on observations of total AOD (at 550 nm) from MODIS and fine
mode AOD (at 865 nm) from PARASOL respectively. The corresponding simulated AOD
is presented in the same figures. The majority of the fires occurred in eastern Europe and
the Balkans, where mean AOD hotspots of 1.24 (at 550nm) were recorded, however Greece
and the southern part of Italy were also aﬀected.
The mean relative enhancement due to the fire emissions in the simulated AOD was
found to be 110% on a regional scale. The simulated total AOD is generally in agreement
with MODIS observations, but the contribution from fires is strongly underestimated near
the Balkan peninsula, resulting in an average underestimation of the AOD of about 35%.
The peak in the fire emissions and the corresponding column-integrated OCAR concen-
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tration are located to the east of the observed peak (Figure 6.21). The underestimate of
the fire emissions may be due to a wrong vegetation attribution or underestimate of the
associated carbon content. This will need to be further examined.
Figure 6.23 – Mean AOD (at 550 nm) from MODIS/AQUA and CHIMERE for the time
interval 19-31 July 2007 and the corresponding relative contribution of fire emissions in the
simulated AOD (in %). MODIS data are regridded to the resolution of the model (20 x 20
km).
PARASOL observations place the highest mean fine mode AOD values (exceeding 0.25)
mostly in Eastern Europe. The diﬀerence between PARASOL and MODIS is due to dif-
ferent coverage, and a lack of PARASOL data in the Balkans region during those days
(Figure 6.24) most probably because of cloud cover. The fire plume signatures on the
north-eastern part of the region and over the Aegean sea can be identified in both the
PARASOL observations and the corresponding simulated AOD but the modeled fine AOD
is overestimated by a factor of 1.5 - 2. The diﬀerences between PARASOL and CHIMERE
can be partly explained by some discrepancy in the aerosol cut-oﬀ radius. We remind that
the cut-oﬀ radius used to calculate the fine mode AOD follows the AERONET methodology
(Section 6.4.1) which diﬀers from the definition used for PARASOL and MODIS satellite
retrievals, and may lead to an underestimation of the corresponding products (Tanré et al.,
2011). But it could also be due to an overestimate of fire emissions in this region, where
we have seen that APIFLAME emissions are significantly higher than the emissions from
the GFED inventory.
Ground-based observations of aerosol optical properties are available from 3 AERONET
stations (Figure 6.25) in Bucharest, Lecce and Crete for the specific region and period stu-
died. The Bucharest station which was the nearest station to the fires, recorded elevated
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Figure 6.24 – Mean fine mode AOD (at 865 nm) from POLDER-3/PARASOL and CHI-
MERE for the time interval 19–31 July 2007 and the corresponding relative contribution of
fire emissions in the simulated AOD (in %). PARASOL data are regridded to the resolution
of the model (20 x 20 km).
AOD values during this period with highest AOD values reaching 0.25 and 0.32 (at 870
nm) on the 25 and 31 July respectively. The average AERONET AOD during this period
was 0.18. The corresponding CHIMERE AOD (0.15) is in good agreement with AERO-
NET measurements for the FIRES simulation. The relative increase in AOD due to fire
emissions is found to be 69% with OCAR and BCAR contributing 30% and 8.4% to the
average AOD.
The importance of long-range transport is depicted in the AOD timeseries at the Crete
and Lecce sites. In the first case (Crete), elevated AOD values are observed during 24
July - 02 August with the highest AOD being recorded between 25-26 July (0.43-0.44). To
outline the importance of this event we note that the average JJA AOD based on AERO-
NET observations for the years 2004-2010 is 0.11. We attribute these values to particles
transported from the north as a result of the Etesian winds (cf Section 6.3.1) blowing du-
ring this period. The corresponding air mass trajectories are shown in Figure 6.26. The
addition of fire emissions in our simulations clearly improves the simulated AOD which is
overall in good agreement with the observations. However the average AOD in the FIRES
simulation is overestimated (0.18 against 0.14 for AERONET). The relative increase in the
average AOD due to fire emissions is 132%. OCAR and BCAR contribute 41.7% and 7.5%
to the total AOD respectively.
Finally, a sharp increase in AOD is also observed at the Lecce site during 22-28 July.
The highest peak (0.42 on July 23) can be linked to coarse particles according to the
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AERONET volume size distribution and the fine mode AOD, and is attributed to dust
transported from Africa. The following weaker peaks (0.17-0.19) between 26-28 July are
however associated with smaller particles (Figure 6.16) transported from the Balkan pe-
ninsula. The corresponding air mass trajectories are shown in Figure 6.26. The average
AERONET AOD is 0.16 during this time interval. The corresponding modeled AOD in
the FIRES simulation is 0.15 against 0.075 in the REF simulation. However, we note a
slight temporal shift in the model peaks probably due to uncertainties in the temporality of
fires in the emissions. The highest contribution to this increase originates from OCAR and
BCAR with 35% and 13.8% of the total AOD being attributed to these species respectively.
In the REF simulation their relative contribution is 3% and 2.6%.
Although the fire event is simulated above the sites during the right time period,
these comparisons highlight the diﬃculty of getting correct temporal variability during
the events. Since satellite measurements are instantaneous and often do not cover the full
days of the events, errors in temporality could explain part of the large biaises highlighted
by the comparisons to MODIS and PARASOL, that are not confirmed by the AERONET
comparisons.
Figure 6.27 presents time series of PM10 concentrations for the summer of 2007 for
FYROM and Bulgaria. A burned area peak was observed between 23 and 31 July in both
regions. For the FYROM case, AIRBASE stations recorded an average PM10 concentration
of 105.8 µg m 3. To outline the severity of these fires, we note that this corresponds
to a factor of 2 compared to the inter-annual concentration mean (July 2004-2010) also
presented in the same figure. CHIMERE PM10 are consistent with these observations but
the peak values are slightly overestimated resulting in an average concentration of 113.3 µg
m 3 (7% higher than the AIRBASE average). Half of the total 48 observed exceedances of
the daily pollution threshold (50 µg m 3) are attributed to these fire episodes according
to the model.
The corresponding PM10 levels in Bulgaria are lower with an average of 52.7 µg m 3
during the event, which is higher than the inter-annual average by a factor of 1.54. We note a
good agreement between CHIMERE and AIRBASE but the average PM10 concentration is
higher (72.9 µg m 3, 38% higher than observations) due an overestimation of the observed
peak values. According to CHIMERE, 55.6% of the 9 observed exceedances can be explained
by the fire episodes.
The significant impact of those fire events on a larger regional scale, can be inferred
from the high levels of PM10 and PM2.5 concentrations recorded at the same time in
Greece. In particular, AIRBASE stations both in northern and southern Greece (around
Thessaloniki and Athens respectively) recorded a sharp increase in PM10 and PM2.5 surface
concentrations during 23-28 July. The corresponding air-mass trajectories reveal that these
extreme values can be attributed to particles transported southward from the fire sources.
In fact, we note a peak in fire emissions (OCAR, BCAR) in the north while at the same
time fire emissions around these stations in Greece are close to zero (Figure 6.28).
Stations around Thessaloniki recorded an average PM10 concentration of 80 µg m 3,
significantly above the average concentration of 2004-2010 (37.9 µg m 3). The correspon-
ding CHIMERE PM10 levels are in very good agreement with AIRBASE but the observed
peak is overestimated leading to an average concentration of 105 µg m 3. Measurements of
PM2.5 are not available. The average measured PM10 in Athens during this period was 71.5
µg m 3, higher than the average concentration of 2004-2010 by a factor of 1.8. CHIMERE
is reproducing well the observed peak in both PM10 and PM2.5. The average modeled
PM10 is 70.8 µg m 3 while according to the model, 40% of the total observed (25) summer
exceedances can be attributed to fires. The corresponding measured PM2.5 concentration
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Figure 6.25 – Timeseries of AOD 870 nm at three AERONET stations aﬀected by the fire
episodes in Eastern Europe and the corresponding contribution of each model species for
the two simulations (left pannels : with fires, right pannels : without fires).
is 51.3 µg m 3 (against 50.8 µg m 3for CHIMERE) indicating that fine mode particles
dominate the associated aerosol loading.
During this period, the fire plumes were captured by CALIOP primarily on July 19, 23
and 26. The corresponding CHIMERE PM10 column-integrated concentration and the
Attenuated Scattering Ratio by CALIOP and CHIMERE for both simulations (REF,
REF+FIRES) are illustrated in Figure 6.29. The CALIOP R0 observations show an ae-
rosol layer around 40-45 oN , extending vertically up to 4 km. The R0 for the southern part
of the orbit is attributed to dust, which is missed in the simulation. CHIMERE reproduces
the main fire signatures in the simulated R0 but its magnitude is underestimated by a factor
of 1.5-2. The height of the fire plumes is generally consistent with the observations although
slightly overestimated, exceeding 4 km altitude. This is more pronounced on the first day
of the episode. As discussed before (cf Section 6.4.2) this unrealistic representation of the
layer thickness can be primarily attributed to the coarse vertical resolution of the model.
The identified discrepancies are also illustrated in Figure 6.30, presenting three examples
of R0 profiles and the corresponding concentration of each model species. We observe that
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Figure 6.26 – Backward air mass trajectories ending on July 26 for the Crete and Lecce
sites.
Figure 6.27 – Timeseries of measured PM10 surface concentrations in FYROM and Bulgaria
for the summer of 2007 and the corresponding contribution of each model species to the
simulated PM10.
the increase to the simulated lidar signal in the FIRES simulation is attributed mainly
to OCAR and PPM .
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Figure 6.28 – Timeseries of measured PM10 surface concentrations in southern and northern
Greece for the summer of 2007 and the corresponding contribution of each model species to
the simulated PM10.
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Figure 6.29 – CALIPSO night-time orbits for July 19, 23 and 26 along with the corres-
ponding CHIMERE PM10 column-integrated concentration and the Attenuated Scattering
Ratio by CALIOP and CHIMERE (REF, REF+FIRES) for these orbits. The initial cloud-
contaminated CALIOP profiles are filtered out. The cloud-free data are averaged into the
model’s horizontal and vertical resolutions for comparison to the simulated R0 profiles.
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Figure 6.30 – Profiles of attenuated scattering ratio (R0) across the night-time orbit track of
June 22 and the corresponding modeled concentration (in µg m 3) as a function of altitude.
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6.4.4 The 24-31 August Fire and Dust Episode
During the last week of August of 2007, extreme meteorological conditions (consecutive
heat waves and severe drought) coincided with severe fire episodes (Turquety et al., 2009;
Liu et al., 2009; Boschetti et al., 2008) in southern Greece (Peloponnese). The total area
burned (from MODIS) for the time interval 24-31 August 2007 is shown in Figure 6.5
(cf Section 6.3.2). The maximum values are observed in Peloponnese where the wildfires
originated. However, we also notice the occurrence of wildfire episodes in northern Algeria,
the Balkans and in Italy over the same period. The relative contribution of OCAR to
PM10 and PM2.5 surface concentrations as modeled by CHIMERE for this period is shown
in Figure 6.31. We observe a significant contribution of OCAR to both PM2.5 (50-90%) and
PM10 (40-60%) surface concentrations in the source areas as well as far from the sources,
over the African coast which indicates the transport pathways of the resulting fire plumes.
Figure 6.31 – Relative contribution of OCAR to PM10 and PM2.5 surface concentrations
(in %) for the time interval 24-31 August 2007.
According to MODIS and PARASOL AOD observations, the main fire episode started
on August 24 in Peloponnese. The resulting smoke plumes, fanned by north-easterly winds,
crossed the south Ionian Sea and were transported initially over-the-sea toward the northern
part of the African continent. On August 27, the direction of the prevailing winds changed
and the fire plumes followed a more direct southern direction. The fire plume was then
transported over the north African continent and recirculated towards the North-East.
The corresponding ↵ on the south-western part of Italy indicates a mixing of the fire
particles with coarser aerosols (most probably dust).
The daily total AOD from MODIS (at 550 nm) and the corresponding CHIMERE AOD
for four selected days (24, 25, 27 and 30 Aug.) are shown in Figure 6.32. The correspon-
ding daily fine AOD from PARASOL and CHIIMERE (at 865 nm) shown in Figure 6.33,
provides a clear idea of the transport pathways across the African coast. Extreme daily
AOD (> 1 for the total AOD at 550 nm and > 0.5 for the fine mode AOD at 865 nm)
values were recorded by both sensors. The simulated AOD is generally consistent with
the observations in terms of localization and the transport is relatively well reproduced,
although we notice a temporal shift in the fire emissions, in particular the first peak (24
August). The extreme levels of AOD that were observed in the fire plumes are not reflec-
ted in the FIRES simulation indicating that the emissions are underestimated. On August
27, the simulated CHIMERE AOD near the Peloponnese (the source area) is consistent
with the MODIS (total AOD) and PARASOL (fine mode AOD) with no significant bias
in general. The maximum AOD values are slightly overestimated in CHIMERE with the
total AOD from MODIS near the sources being 1.65 against 1.7 from CHIMERE and the
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fine mode AOD from PARASOL being 0.42 while in CHIMERE reached 0.54. However,
the fire plume seems to be rapidly diluted which results in an underestimation of the ob-
served AOD values by a factor of 2.5 - 3 far from the sources. During this episode, the
maximum relative contribution of OCAR to the PM10 and PM2.5 budget over the sources
in Greece reached 65% and 85% respectively. On average and over the entire region around
the sources, OCAR concentrations represent 26% and 29% of the PM10 and PM2.5 budget.
On August 30, the strong plume transported over the Western part of the domain
is strongly underestimated in the simulations. Large fires burned in Northern Africa at
the end of August, which seem to be highly underestimated in the emissions. The model
simulations also suggest a mixing of fire and dust plumes. The maximum contribution of
OCAR to the PM10 and PM2.5 budget near the sources on August 30 reached 49% and
76% respectively with a mean contribution of 15% and 28% over the entire northern Africa
coast. DUST peak concentrations represented 75% of PM10 and 67% of PM2.5 while in
average the relative contribution was 45% and 39% respectively.
According to AERONET Level 1.5 measurements in Blida, an AOD peak (0.75) was
recorded on August 27 with the fine mode contributing 87% to this value. The correspon-
ding CHIMERE total AOD is 0.34 with a 77% contribution of the fine mode. We note that
level 2 data are not available in Blida after August 20 (Figure 6.13).
AOD peaks were also recorded in Crete (0.23 at 870 nm on Aug. 27) and Lecce (0.41
at 870 nm on Aug. 31) AERONET stations (cf Figure 6.25). In both cases, the fine mode
contribution to these values is significant (72% and 82%, respectively). For the Crete case,
CHIMERE is reproducing the observed peak but underestimates the AOD value (0.17, 26%
underestimate). In Lecce, the addition of fire emissions results in a small increase in the
simulated AOD (0.18 against 0.13 without fire emissions), but the observed peak remains
heavily underestimated by the model (56% too low).
AIRBASE measurements in stations across southern Italy (< 40oN) and Malta show
elevated PM10 surface concentration levels during these episodes (Figure 6.18). The average
PM10 surface concentration is 55.3 µg m 3and 61.7 µg m 3, respectively. In both cases,
CHIMERE is consistent with the measurements. Compared to stations in Italy, the average
PM10 concentration is underestimated while compared to stations in Malta, the model
slightly overestimates the duration of the episode which results to an overestimated average
concentration of 61.3 µg m 3 (against 55.3 µg m 3 for AIRBASE, about 10% lower).
During this event, CALIPSO overpassed the aerosol plumes on August 25, 27 and 29.
These orbits are shown in Figure 6.34 along with the corresponding CHIMERE PM10
column-integrated concentration and attenuated scattering ratio. On August 25, CALIOP
R0 captures an aerosol layer between 35-45 oN which according to the modeled PM10
originates mostly from the fires in the Balkans. It extends vertically from 1.5 (far from
the sources) to almost 6 km (near the sources). On August 27, we observe two separate
aerosol plumes from the fires in Greece and the Balkans respectively. Both aerosol layers
do not exceed 4 km altitude. On August 29, the transport of the fire plumes from the
Greek fires is observed in the R0 observations. Extending vertically from the ground up
to 3.7 km altitude, it reaches the African coast where a second peak in R0 is observed,
due to the presence of dust aerosols as shown in the R0 profiles in Figure 6.35. The main
signatures of these plumes can be identified in the simulated R0. Again, we note a general
tendency of the model to underestimate the absolute value of R0 which can be due to
insuﬃcient emissions and/or quick dilution of the resulting aerosol layers. The altitude of
the simulated fire plumes is consistent with the observations but these results are confronted
with the current model limitations in the parameterizations of the vertical transport (cf
Section 6.4.2). We also notice on these example profiles that the altitude or magnitude of
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the peaks at about 3-4 km are underestimated, which could be partly due to the injection
height at emission. We currently consider emissions mixed in the boundary layer, but some
fraction for the most intense fires could be injected higher, favoring long-range transport.
The CALIPSO orbit for August 30, is shown in Figure 6.36 along the corresponding
CHIMERE PM10 column-integrated concentrations for both simulations (FIRES and
REF ). We note that the contribution of fires to PM10 in Northern Africa is significant
over the fire sources with a maximum relative diﬀerence of 173% while on average, around
the northern Africa coast, the mean relative diﬀerence between the two simulations is 13%.
The mixing of fire and dust plumes predicted by the model can be seen in Figure 6.37
which illustrates the corresponding R0 from CALIPSO and CHIMERE (for both simula-
tions). According to CALIOP, the main aerosol layer is located between 35-45 oN at an
altitude of 3.5 - 6 km. The simulated R0 indicates that CHIMERE predicts fairly well the
altitude of this aerosol plume however its absolute value is heavily underestimated by a
factor of 2.5 - 4. This behavior can be partly explained by the low increase in R0 in the
FIRES simulation which reaches 19.3% at its peak. However it may also be attributed to
insuﬃcient dust emissions.
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Figure 6.32 – Total AOD (at 550 nm) from MODIS/AQUA and the corresponding CHI-
MERE AOD for the time interval 24-29 August 2007. MODIS data are regridded to the
resolution of the model (20 x 20 km).
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Figure 6.33 – Fine mode AOD (at 865 nm) from PARASOL and the corresponding CHI-
MERE AOD for the time interval 24-29 August 2007. PARASOL data are regridded to the
resolution of the model (20 x 20 km).
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Figure 6.34 – CALIPSO night-time orbits for August 25, 27 and 29 along with the corres-
ponding CHIMERE PM10 column-integrated concentration and the Attenuated Scattering
Ratio by CALIOP and CHIMERE (REF, REF+FIRES) for these orbits. The initial cloud-
contaminated CALIOP profiles are filtered out. The cloud-free data are averaged into the
model’s horizontal and vertical resolutions for comparison to the simulated R0 profiles.
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Figure 6.35 – Profiles of attenuated scattering ratio (R0) across the night-time orbit track
of August 27 and the corresponding modeled concentration (in µg m 3) as a function of
altitude.
Figure 6.36 – CALIPSO night-time orbits for August 30 along with the corresponding CHI-
MERE PM10 column-integrated concentration for both simulations (FIRES and REF ).
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Figure 6.37 – Attenuated Scattering Ratio by CALIOP and CHIMERE (REF,
REF+FIRES) for the orbit of August 30 shown in Figure 6.36. The initial cloud-
contaminated CALIOP profiles are filtered out. The cloud-free data are averaged into the
model’s horizontal and vertical resolutions for comparison to the simulated R0 profiles.
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6.4.5 Relative influences on the regional aerosol load
Three large subregions (west, central and east Euro-Mediterranean) are defined in order
to assess the PM10 and PM2.5 surface concentration levels and the relative contribution of
each species in the domain (MEDb). The domain MEDb and the subregions are presented
in Figure 6.38 along with the AIRBASE stations used for validation purposes. We note that
for this analysis, all types of stations (rural, background, suburban, urban) are considered.
The average observed (AIRBASE) PM10 and PM2.5 concentrations during the sum-
mer of 2007, along with the contribution of each species from CHIMERE are shown in
Figure 6.39 for each subregion. The temporal variability of both PM10 and PM2.5, as well
as the average concentration on a regional level, are in general correctly simulated by CHI-
MERE in all subregions. Moreover, we note that most of the peaks are correctly reproduced
with the exception of the two dust episodes that reached the eastern part of the domain
which are significantly underestimated.
The model shows a general tendency to underestimate the PM10 surface concentrations
in the western Euro-Mediterranean, with a mean relative bias -15% (-4.6 µg m 3) while
PM2.5 are overestimated by 15% (1.7 µg m 3). This can be attributed to an overestimation
of the mean relative contribution of DUST which represents 60% of the total PM2.5 in the
model.
In the central Euro-Mediterranean, both PM10 and PM2.5 are slightly overestimated
by 17% (4.2 µg m 3) and 16% (2 µg m 3) respectively. The average relative increase in
the model bias from the addition of fires is 7% (1.9 µg m 3).
The impact of the fire episodes on a regional level is mostly evident in east Euro-
Mediterranean. In this sub-region, both PM10 and PM2.5 are underestimated by -8% (3.6
µg m 3) and -31% (-10.2 µg m 3) respectively. However, the corresponding bias in our
REF simulation are -30% and -50% respectively. We observe therefore, that fires are a
significant pollution source, especially for areas close to the sources.
Figure 6.38 – Domain of simulation and AIRBASE stations (all types)
In order to quantify the relative impact of fire emissions to the exceedances of the daily
air-quality threshold (50 µg m 3), the number of exceedances predicted by the model are
compared to the exceedances observed by AIRBASE. The results per region are presented
in Figure 6.41 for July - August 2007 when the fire episodes occurred. We note a good
agreement between CHIMERE and AIRBASE when both dust and fires are accounted
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Figure 6.39 – Timeseries of PM10 and PM2.5 surface concentrations for west, central and
east Euro-Mediterranean and the corresponding contribution of each model species.
for. However the model has a tendency to overestimate the number of exceedances, espe-
cially in the central and east Euro-Mediterranean. This behavior can be attributed to an
overestimation of the observed peaks due to too large fire emissions most probably. The
degradation of air-quality appears to be significant in both those subregions where most of
the fires occurred (cf Section 6.4.3, Section 6.4.4).
The daily average total and fine mode AOD at 550 nm from MODIS and CHIMERE
per region is shown in Figure 6.42. The variability of the simulated values is generally
consistent with MODIS for all regions but we observe a general tendency of the model to
underestimate the AOD and the standard deviation is clearly lower in the simulated AOD.
This is more pronounced in the west and central Euro-Mediterranean where the simulated
total AOD levels are (in average) lower by a factor of 2 and 1.7 respectively. The average bias
in the fine mode AOD is smaller (1.5 and 1.4 respectively). We remind that in CHIMERE
we use the AERONET methodology to derive the cut-oﬀ radius which is diﬀerent from the
methodology used in MODIS retrievals. This may result in slightly better model scores since
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Figure 6.40 – Total number of exceedances of the daily air-quality threshold value (50 µg
m 3) per region (west, central, east Euro-Mediterranean) during July-August 2007.
Figure 6.41 – Exceedance days (in %) of the daily air-quality threshold value (50 µg m 3)
for the summer of 2007 for the REF (left) and REF + FIRES (right) simulations.
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MODIS fine AOD is generally underestimated compared to AERONET (Chapitre 3). In the
east Euro-Mediterranean where the most severe fire episode occurred the underestimation
is diminished to a factor of 1.4. This is clearly due to the good representation of the
July fire episode on a regional level. We note that both the mean AOD and the standard
deviation as well as the temporal variability are accurately simulated for the time interval
19-31 July. The simulated fine mode AOD as well as the standard deviation are also in
very good agreement during these period while in general, the models appears to slightly
underestimated the observed values by a factor of 1.3.
Figure 6.42 – Daily average AOD (total and fine mode) at 550 nm from MODIS and
CHIMERE per region (west, central, east Euro-Mediterranean) for the summer of 2007.
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6.5 Conclusions
The ability of the CHIMERE model to simulate regional PM concentrations and op-
tical properties was evaluated for the summer 2007 based on comparisons to available
measurements.
The general evaluation against background AIRBASE surface observations
shows good general performances, with mean correlations of 0.63 and 0.58 for PM10 and
PM2.5, respectively, and a clear improvement when fires are included, especially for mea-
surement sites close to the sources. However, PM10 and PM2.5 are globally overestimated
at the surface by the model. PM10 are overstimated by +10% without fires and +18%
with fires. In the same way, PM2.5 are overstimated by +8.67% without fires and +17.78%
with fires. For PM2.5, this bias is mostly due to overestimated dust in the western part
of the domain and to fires in the eastern part. For PM10, part of this bias is due to an
overestimate of dust from local erosion/resuspension, the long-range transport from North
Africa being better captured.
Several case studies were analyzed in more detail to further evaluated the simula-
tion of the regional impact of dust and fire emissions, which seem to be the most critical
sources in the general evaluation.
The 19-26 June event of transport of desert dust was simulated at the right lo-
cation and time in the model, but the AOD and the plume extent are both underestimated
compared to MODIS and AERONET observations. This results in a strong underestimate
of the impact on surface PM10, compared to AIRBASE. Comparisons to CALIOP scat-
tering ratio (R0) also shows that the plume, although captured with good general
structures, is underestimated in the model. The vertical extent is also too large,
highlighting uncertainties in transport parameterization, but also a too large vertical reso-
lution in the simulation. These results were already found in Chapitre 5. Another possible
influence which has not been analyzed here, is the representation of deposition in the mo-
del, which will strongly influence long-range transport. These processes should be further
analyzed with additional sensitivity tests.
The analysis of two fire events highlighted the strong regional impact during intense
events, but also the diﬃculties in representing their amplitude but also their temporal
and spatial variability. For the 19-31 July case, the emissions are too low over the North-
Western Balkans, but too high over Eastern Europe according to satellite observations. The
resulting impact on surface PM is simulated at the right time compared to observations,
but with an overestimate of about 40% and uncertainties on the variability of fire activity
during the event. During the 24-31 August event, several major fire sources contributed
in the region : the North-Western Balkans, Greece, Eastern Europe and Algeria. The fire
plumes transport pathways are correctly simulated compared to satellite AOD
observations but the fire emissions temporal variability is here again a strong uncertainty,
and the modelled AOD is underestimated. The large plume over the Western Medi-
terranean at the end of the month is particularly underestimated (AOD underestimated
by more than 50% at Lecce site). This plume results from a mixing of both dust and
fire plumes and is thus particularly diﬃcult to simulate accurately. Again, comparisons to
CALIOP highlights the inherent diﬃculties of chemistry-transport models to resolve fine
plumes, with overestimated vertical extents, implying too large dilution of the plumes. A
better representation of fire emissions injection heights may also help improving the vertical
location of the transported plumes.
Considering the diﬃculties in representing the large variability of dust and fire emis-
sions, the fact that CHIMERE is able to reproduce the general structures of fire plumes and
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their impact on surface PM loads variations is a significant improvement for the modeling of
aerosols in the Euro-Mediterranean region. More precisely, in the western and central parts
of the domain, the modelled pollution with only anthropogenic and biogenic emissions is
not able to estimate accurately the number of exceedances days. Only the addition of dust
and fires at the same time enables to simulate the majority of observed polluted events.
In the eastern part, the addition of dust and fires is also mandatory to successfully model
the exceedance days, but the relative influence of fires is dominant. A general evaluation of
the impact of fires on air quality during the summer of 2007 has shown that fires can re-
sult in up to 55% of the total observed exceedances of the pollution threshold,
even in areas far from the sources. It clearly highlights the importance of including these
additional sources, in spite of the uncertainties on their emissions.
Error compensations between diﬀerent aerosol species cannot be ruled out and should
be considered responsible for a part of these relatively good model scores. We remind
that measurement uncertainties may also be important and may result in an underesti-
mation of the PM levels (e.g. due to the evaporation of ammonium-nitrate for TEOM
instruments) and can also explain a part of these diﬀerences (e.g. Hodzic et al. 2005). The
discrepancies between the model estimates and observations may be related to the para-
metrized chemistry like the still poorly-understood SOA formation, an erroneous spatial
and temporal variability of local PM emissions as well as an inaccurate vertical mixing and
transport which results in an underestimation of the observed peaks (e.g. PM10 in east
Euro-Mediterranean during the dust event of June).
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7 Conclusions générales et perspectives de travail
Ce travail s’inscrit dans le cadre des études de qualité de l’air avec pour objectif l’amé-
lioration de la quantification de l’impact relatif des émissions d’aérosols locales
et du transport à longue distance sur la pollution régionale. Pour ce faire, la mé-
thodologie de travail repose sur le couplage entre observations et modélisation. Nous avons
plus particulièrement exploité les mesures de concentration près de la surface d’AIRBASE,
les mesures de télédétection en surface d’AERONET et les observations satellitaires de
MODIS, PARASOL et CALIOP en synergie avec le modèle régional de chimie-transport
CHIMERE. La région d’étude est la région Euro-Méditerranée, une région subissant l’in-
fluence de nombreuses sources de pollution diﬀérentes. Nous nous sommes particulièrement
intéressés à l’étude des sources d’émissions sporadiques comme les poussières minérales et
les feux de végétation qui s’avèrent significatives pour le budget d’aérosols local et même
régional.
Dans les chapitres 2 et 3, j’ai détaillé les outils principaux de ce travail : le modèle
de chimie-transport CHIMERE et les observations des aérosols. Concernant la modélisa-
tion des aérosols, nous avons proposé, en plus des émissions déjà incluses dans le modéle
(anthropiques et biogéniques), une analyse de l’impact relatif des aérosols issus de feux
de végétation et d’aérosols minéraux. Nous avons donc contribué avec ce travail à l’amé-
lioration de notre connaissance de sources encore mal représentées dans les modèles et
dont l’impact sur la qualité de l’air peut s’avérer considérable. Pour les feux de forêt, nous
avons utilisé l’inventaire d’émissions développé en 2012 au LMD et dans le cadre du projet
PRIMEQUAL/APIFLAME.
Nous avons, par la suite, évalué la qualité des produits satellitaires ainsi que la cohé-
rence entre les diﬀérents capteurs pour la région d’étude, en eﬀectuant une comparaison
entre MODIS, PARASOL et AERONET. Cette étape a été menée en collaboration avec le
Laboratoire d’Optique Atmosphérique (LOA) à Lille. Nos résultats ont permis de s’aﬀran-
chir des incertitudes liées aux diﬀérentes caractéristiques (e.g. résolution spatiale, longueur
d’onde d’observation) et aux algorithmes de traitement des données entre les capteurs utili-
sés. Ainsi, nous avons mis en évidence les points forts de chaque instrument afin de pouvoir
définir la meilleure stratégie pour l’analyse aussi fiable que possible des observations dispo-
nibles. Nous avons constaté que les deux satellites fournissent des informations précises sur
la charge en aérosols présente dans l’atmosphère. Nos résultats suggèrent une combinaison
des produits PARASOL et MODIS, notamment l’utilisation de l’AOD totale de MODIS
au dessus de l’océan et l’AOD du mode fin de PARASOL au dessus de la terre.
Les objectifs techniques ont été atteints avec le développement du logiciel OPTSIM,
utilisé pour la simulation des propriétés optiques des aérosols. Ce travail a été détaillé
au chapitre 5. Les modèles de chimie-transport étant développés pour fournir des champs
de concentrations chimiques, ils ne permettent pas une comparaison directe avec les ob-
servations par télédétection qui fournissent des paramètres optiques des aérosols. Dans ce
contexte, le modèle OPTSIM a été mis en place pour la simulation des propriétés optiques
des aérosols et du signal lidar à partir de champs de concentrations simulés. La valeur ajou-
tée de cet outil, par rapport aux outils déjà existants, est la simulation de données lidar
de niveau 1. Après sa validation sur un cas académique, nous avons mené une étude pour
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quantifier les principales incertitudes dans le calcul des propriétés optiques des aérosols et
les conséquences pour la simulation du signal lidar. Les deux sources d’incertitude prin-
cipales à considérer sont la sphéricité des particules et l’hypothèse de la diﬀusion simple.
L’approximation de sphéricité s’avère la plus critique des deux, en particulier pour les
poussières minérales. Nous avons également réalisé une analyse des limites de détection
pour le lidar CALIOP et pour les espèces modèles d’aérosols considérées par CHIMERE.
D’après nos résultats, ces limites sont généralement dépassées dans des conditions polluées
(urbaines), mais sont en-dessous ou proches des valeurs observées en milieu peu pollué.
Ce travail a fait l’objet d’un article intitulé "Lidar Signal Simulation for the Evaluation of
Aerosols in Chemistry-Transport Models", publié au journal Geoscientific Model Develop-
ment en 2012. Pour finir, il est à noter que l’outil de comparaison OPTSIM a été développé
de manière flexible pour être adaptable à d’autres modèles de chimie-transport. Il est mis
à disposition via une page internet dédiée 1.
En exploitant la contrainte apportée par les observations sélectionnées, l’outil OPTSIM
m’a permis d’identifier les forces et faiblesses de CHIMERE pour répondre complètement
à la problématique principale de cette thèse. Par exemple, les premières comparaisons ont
mis en évidence les faiblesses du modèle sur la simulation des poussières désertiques. Ceci
a conduit à une revision de la distribution en taille des poussières minérales émises puis
transportées. J’ai également réalisé des tests d’évaluation des inventaires d’émissions de
feux utilisés. Les paramètres clés pour la simulation des aérosols (e.g distribution en taille,
composition chimique) ainsi que le schéma de diﬀusion verticale et la structure verticale
de panaches en fonction de la distance par rapport à la source d’émissions ont été evalués.
Dans le chapitre 4, j’ai présenté une analyse de la variablité inter-annuelle des aérosols en
région Euro-Méditerranée à partir des observations disponibles et pour toute la période de
2004 à 2010. Les mesures AIRBASE ont permis de quantifier les concentrations surfaciques
d’aérosols et d’analyser leur distribution spatiale et temporelle. Elles nous ont également
permis d’identifier les sous-régions qui sont les plus aﬀectées par la pollution particulaire.
Nous avons tout d’abord constaté que les stations AIRBASE disponibles en Europe pré-
sentaient encore de grandes hétéorogénéités spatiales avec un réseau moins fourni à l’est du
domaine. Alors que à l’ouest et au centre du domaine nous disposons d’un nombre consi-
dérable de mesures de PM10 et de PM2.5 pour toute la gamme de typologie des stations
(rurales, de fond, urbaines et péri-urbaine). A l’est du domaine nous nous sommes princi-
palement limités aux mesures de PM10 en milieu urbain avec 4 à 5 fois moins de mesures
que les zones "ouest" et "centre". Cependant, les mesures disponibles dans toute la région
d’étude ne contiennent que très peu d’informations sur la composition chimique des par-
ticules. L’analyse des mesures d’AIRBASE a montré que les plus fortes concentrations en
Europe étaient relevées en hiver, et principalement localisées en Italie du Nord et à l’est de
la région avec des valeurs moyennes au-dessus du seuil de pollution réglementaire Européen.
Une tendance à la baisse des concentrations moyennes a pu être indenfiée pour tous les 3
domaines ("ouest" ,"est", "centre"). En termes de dépassements du seuil de pollution nous
avons constaté une saisonnalité qui diﬀère d’une région à l’autre. La variabilité saisonnière
a montré qu’il n’y avait aucune région sans dépassement du seuil réglementaire Européen.
Pendant la période hivernale, les sources anthropiques (industries et agricoles) contribuent
aux dépassements systématiques du seuil de pollution de concentration surtout au nord
de l’Europe. En revanche, nous constatons une augmentation des dépassements de seuil
de pollution pendant la période estivale sur la région Méditerranéenne, liée principalement
aux poussières minérales et les feux de végétation.
Les mesures du réseau AERONET et du capteur MODIS ont permis de retrouver en
1. www.lmd.polytechnique.fr/optsim/
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terme d’épaisseur optique les zones où les concentrations sont en moyenne les plus im-
portantes. Les valeurs moyennes annuelles ont relevé un changement clair de "propriétés
optiques" autour de 40oN c’est à dire entre l’Afrique du Nord et l’Europe du Sud, avec des
valeurs d’AOD moins fortes au sud de cette limite. En accord avec les mesures d’AIRBASE,
l’analyse des occurrences de valeurs maximales d’AOD a pu montrer que les plus fortes
valeurs d’épaisseur optique sont observées majoritairement (⇠ une fois sur deux) en été et
principalement autour du bassin Méditerranéen. Pendant cette période, les événements ex-
trêmes de panaches denses (feux et dust) peuvent conduire à 3 fois plus de jours où l’AOD
atteint des valeurs extrêmes. L’analyse selon diﬀérentes longueurs d’onde et en discriminant
le mode fin de l’ensemble du spectre de taille a pu montrer une prédominance des aérosols
en mode grossier au Sud du domaine et sur tout le pourtour Méditerranéen (contribu-
tion naturelle principalement) et des aérosols plus fins au Nord du domaine (contribution
des émissions anthropiques). D’un point de vue variabilité temporelle, et contrairement
aux mesures de concentrations en surface, nous n’avons pas constaté une tendance à la
décroissance sur la période 2004 à 2010. Ceci n’est cependant pas contradictoire avec la
décroissance apparente des concentrations en aérosols en surface. La variabilité des aérosols
étant plus importante dans la colonne atmosphérique qu’en surface, peut être directement
liée au transport d’aérosols issus d’émissions sporadiques mais intenses de feux et d’aérosols
minéraux. Ceci est aussi à relier au fait que les maxima de concentrations de surface sont
dominants en hiver, alors que les maxima d’épaisseurs optiques sont observés en été.
Mon travail de thèse se conclut par une étude sur l’impact relatif des aérosols minéraux
et de feux de forêt pendant l’été 2007. L’analyse inter-annuelle avait montré que l’année
2007 n’était pas une année anormalement polluée par rapport aux autres. Par contre, l’été
2007 a été l’objet de nombreux évènements de pollution intenses, principalement dus à des
transports combinés de panaches d’aérosols minéraux et de feux. Nous avons tout d’abord
montré que d’un point de vue modélisation, la prise en compte de sources d’aérosols miné-
raux et de feux de forêt était indispensable pour retrouver quantitativement le nombre de
jours de dépassement de seuils en particules sur l’ensemble de la région Euro-Méditerranée.
Plus en détail, l’ajout de ces sources permet d’obtenir des corrélations entre modèle et ob-
servations de 0.58 et 0.63 pour les PM2.5 et PM10, c’est à dire des corrélations s’approchant
de ce qui est généralement obtenu pour les espèces gazeuses mais qui n’était pas jusqu’à
présent simulé pour les particules. L’analyse a été segmenté en plusieurs parties pour avoir
une quantification plus fine de ces contributions : l’analyse statistique a été découpée en
trois sous-domaines, afin de pouvoir quanitifier la part relative des dust et des feux dans
les résultats. On a pu ainsi montrer que les aérosols minéraux augmentaient les concentra-
tions en particules sur l’ensemble du domaine, alors que la contributrion relative des feux
était majoritaire sur le bassin est de la Méditerranée. Dans le cas des feux et en termes
de nombre de dépassements (reliés aux stations de mesures disponibles), on a montré que
l’impact était surtout observé pour les stations proches de sources alors que les poussières
minérales ont une emprise spatiale plus grande. La comparaison avec des données satel-
litaires a permis de montrer que le transport était bien reproduit pour l’ensemble des
situations météorologiques. Si les concentrations de particules sont surestimées, on peut en
conclure que cela est lié principalement aux sources elles-mêmes : mais la surestimation
de 10 à 20% avec le modèle reste encourageante car représente un pourcentage relative-
ment faible par rapport à l’incertitude existante dans le calcul des émissions, notamment
connaissant le grand nombre de paramètres utilisés dans les paramétrisation actuelles.
Contrairement aux concentrations de surface sur-estimées, nous avons montré que l’épais-
seur optique était sous-estimée. En lien avec les données CALIOP permettant de donner
une information sur la structure verticale des panaches, on a pu montrer que la combinai-
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son d’une trop grande diﬀusion verticale du modèle et une distribution en taille à raﬃner
dès l’émission, conduisait à des erreurs sur le transport, le calcul des propriétés optiques
et, potentiellement, le dépôt sec. Finalement, et spécifiquement pour les feux, nous avons
montré que cette source particulière de particules dans l’atmosphère était responsable à
elle seule de 40 à 55% des jours de dépassements cumulés pendant tout l’été et observés
sur la région Euro-Méditerranée.
Perspectives de travail
Cette thèse a permis de mettre en évidence l’importance de combinaison de plusieurs
observations (en surface ou satellitaires) avec un modèle de chimie-transport. Une perspec-
tive immédiate de ce travail concerne l’extension de notre analyse sur plusieurs années et
notamment de 2004 à 2010. Cela va permettre de dégager des conclusions statistiquement
fortes sur l’impact relatif de diﬀérentes sources d’aérosols sur la qualité de l’air tout en
exploitant le maximum des informations disponibles par les capteurs de la constellation
"A-TRAIN".
De plus, notre étude, basée essentiellement sur la mise en oeuvre d’OPTSIM peut
être aussi approfondie grâce à l’utilisation de mesures lidar au sol du réseau EARLINET.
L’utilisation de nouvelles données lidar avec OPTSIM devra être l’occasion de revoir ce
modèle notamment en améliorant la prise en compte de la forme des particules ainsi que
de la diﬀusion multiple.
En ce qui concerne les observations, une limitation considérable dans les données CA-
LIOP a été la contamination des profils de rétro-diﬀusion par la présence de nuages. Dans
le cadre de ce travail, les données CALIOP ont été utilisées uniquement pour l’été 2007 :
le filtrage des nuages a donc été réalisé au cas par cas, afin de s’assurer des meilleures don-
nées possibles sur cette période. Pour étendre la période, il sera surement nécessaire d’avoir
une procédure de filtrage plus automatique et robuste, permettant d’étendre la durée de
comparaison à plusieurs années.
Pour finir, l’étape supplémentaire à envisager serait la prise en compte de l’impact
radiatif des aérosols par ses conséquences sur la photochimie (e.g. modification de la pro-
duction d’ozone, production des SOA). Pour ce faire, le calcul des propriétés optiques dans
OPTSIM devrait être couplé avec un code de transfert radiatif (e.g. TUV) pour calculer
des taux de photolyse non plus tabulés mais prenant en compte directement l’eﬀet des
aérosols au fur et à mesure d’une simulation. Un couplage "on-line" entre CHIMERE et
un modèle de météorologie permettrait eﬃcacement cette prise en compte des interactions
entre la pollution particulaire et la météorologie.
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A Diagramme de Taylor
Le diagramme de Taylor (Figure A.1) permet de résumer le degré de correspondance
entre un (ou plusieurs) champ "evalué" (e.g. satellite, modèle) et un champ de référence
(e.g. mesures au sol) sur un graphique en coordonnées polaires à l’aide de trois quantités
statistiques (Taylor, 2001). Ces quantités sont la corrélation, R, la diﬀérence des moindres
carrés centrés, RMSD et l’écart-type,  . Elles sont reliées par la relation suivant confor-
mément à la loi des cosinus (Figure A.2) :
Figure A.1 – Exemple de diagramme de Taylor. La distance du point représentant le champ
évaluée par rapport au point de référence est fonction de la corrélation, R, de la diﬀérence
des moindres carrés centrés, RMSD et de l’écart-type,   des deux champs.
RMSD2i =  
2
i +  
2
r   2 ·  2i  2rR (A.1)
où  i et  r sont respectivement les écarts-types des données qu’on souhaite évaluer et
de référence. La construction du diagramme (avec la corrélation donnée par le cosinus de
l’angle azimutal notée  ) est basée sur la similarité de l’équation ci-dessus et la loi des
cosinus :
c2 = a2 + b2   2 · a2b2cos  (A.2)
Nous rappelons ici les notions essentielles du diagramme de Taylor. Les axes des abs-
cisses et des ordonnées correspondent à la valeur de l’écart-type respectivement du champ
testé et de référence, donnée par la relation :
  =
vuut 1
N
NX
j=1
(xj   x¯)2 (A.3)
Le coeﬃcient de corrélation R entre le deux champs apparait sur l’arc de cercle de
rayon unitaire. Il est calculé par la formule :
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Figure A.2 – Relation géométrique parmi la corrélation, R, la diﬀérence des moindres carrés
centrés, RMSD et les écarts-type,  i (champ de test) et  r (champ de reference)
R =
1
N
PN
j=1
 
xij   x¯i
   
xrj   x¯r
 
 i r
(A.4)
Enfin, la diﬀérence quadratique moyenne centrée (RSMD) est calculée selon la formule :
RSMD =
1
N
NX
j=1
⇥ 
xij   x¯i
   
xrj   x¯r
 ⇤2 (A.5)
La distance du point représentatif au champ évalué par rapport à la référence est
fonction de ces trois quantités statistiques.
Ainsi, si ce champ présentait un écart-type identique aux observations, mais avec une
corrélation inférieure à 1, le point correspondant serait sur l’arc de cercle de rayon unitaire
en fonction de l’angle azimutal entre l’axe des abscisses et la droite qui passe par le point
d’origine (0,0). Dans le cas contraire où le champ analysé serait parfaitement corrélé (R = 1)
mais son écart-type serait diﬀérent de celui du champ de référence, le point correspondant
serait sur l’axe des abscisses, à une distance du point d’origine égale à la valeur de l’écart-
type ( i). télédétection
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B Concentrations mensuelles de PM2.5 et PM10 en
fonction de la typologie des stations
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Figure B.1 – Concentrations de PM2.5 (haut) et PM10 (bas) mesurés en surface, en moyenne
mensuelles et pour le sous-domaine "ouest". Les écart-types sont retrésentés par les zones
ombrées.
148
Concentrations mensuelles de PM2.5 et PM10 en fonction de la typologie des stations
Figure B.2 – Concentrations de PM2.5 (haut) et PM10 (bas) mesurés en surface, en moyenne
mensuelles et pour le sous-domaine "centre". Les écart-types sont retrésentés par les zones
ombrées.
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Figure B.3 – Concentrations de PM2.5 (haut) et PM10 (bas) mesurés en surface, en moyenne
mensuelles et pour le sous-domaine "est". Les écart-types sont retrésentés par les zones
ombrées.
150
C Lidar signal simulation for the evaluation of aero-
sols in chemistry transport models
151
Geosci. Model Dev., 5, 1543–1564, 2012
www.geosci-model-dev.net/5/1543/2012/
doi:10.5194/gmd-5-1543-2012
© Author(s) 2012. CC Attribution 3.0 License.
Geoscientific
Model Development
Lidar signal simulation for the evaluation of aerosols in chemistry
transport models
S. Stromatas1, S. Turquety2, L. Menut1, H. Chepfer2, J. C. Pe´re´3, G. Cesana2, and B. Bessagnet4
1Institut P.-S. Laplace, Laboratoire de Me´te´orologie Dynamique, CNRS, UMR8539, Ecole Polytechnique, Palaiseau, France
2Institut P.-S. Laplace, Laboratoire de Me´te´orologie Dynamique, Universite´ Pierre et Marie Curie-Paris 06, 75252 Paris
Cedex 05, France
3Laboratoire d’Optique Atmosphe´rique, Universite´ Lille 1, 59655 Villeneuve d’Ascq, France
4INERIS, Institut National de l’Environnement Industriel et des Risques, Parc technologique ALATA, 60550 Verneuil en
Halatte, France
Correspondence to: S. Stromatas (stavros.stromatas@lmd.polytechnique.fr)
Received: 10 May 2012 – Published in Geosci. Model Dev. Discuss.: 25 June 2012
Revised: 3 October 2012 – Accepted: 1 November 2012 – Published: 7 December 2012
Abstract. We present an adaptable tool, the OPTSIM (OP-
Tical properties SIMulation) software, for the simulation of
optical properties and lidar attenuated backscattered profiles
(  0) from aerosol concentrations calculated by chemistry
transport models (CTM). It was developed to model both
Level 1 observations and Level 2 aerosol lidar retrievals in
order to compare model results to measurements: the level
2 enables to estimate the main properties of aerosols plume
structures, but may be limited due to specific assumptions.
The level 1, originally developed for this tool, gives access
to more information about aerosols properties (  0) requiring,
at the same time, less hypothesis on aerosols types. In addi-
tion to an evaluation of the aerosol loading and optical prop-
erties, active remote sensing allows the analysis of aerosols’
vertical structures. An academic case study for two differ-
ent species (black carbon and dust) is presented and shows
the consistency of the simulator. Illustrations are then given
through the analysis of dust events in the Mediterranean re-
gion during the summer 2007. These are based on simula-
tions by the CHIMERE regional CTM and observations from
the CALIOP space-based lidar, and highlight the potential of
this approach to evaluate the concentration, size and vertical
structure of the aerosol plumes.
1 Introduction
Aerosols are key for air quality monitoring due to their im-
pact on human health (Pope et al., 2002), visibility (Wang
et al., 2009) and biogeochemical cycles (Andreae and Mer-
let, 2001; Shinn et al., 2000). Through their influence on the
Earth radiative budget and cloud microphysics, they also im-
pact meteorological conditions and climate (Forster et al.,
2007). In addition to a local effect, aerosol plumes may be
transported for long distances with significant direct and indi-
rect effects on atmospheric composition (Monks et al., 2009)
at regional (Bessagnet et al., 2008) to hemispheric scales
(Stohl et al., 2002).
While their importance is fully recognised, the assess-
ment of their impact remains poorly quantified due to nu-
merous uncertainties on their emissions, properties and evo-
lution during transport. Model inter-comparisons, such as
those of the AeroCom project (e.g. Textor et al., 2007), re-
veal the need to better quantify the large variabilities in terms
of size, morphology and chemical composition of aerosols.
More specifically, key species like black carbon (e.g. Koch
et al., 2009), mineral dust (e.g. Huneeus et al., 2011) or sec-
ondary organic aerosols (e.g. Hallquist et al., 2009) remain
generally inadequately modelled, leading to an incomplete
description of the aerosol budgets in the atmosphere.
The simulation of the long-range transport of aerosol
plumes requires an accurate representation of their vertical
structure (e.g., location, spread). It affects aerosol lifetime
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(e.g. Keating and Zuber, 2007) and, as a result, surface con-
centrations. Moreover, it has an impact on aerosol-cloud in-
teractions (e.g. Waquet et al., 2009, and references therein)
and on aerosol radiative forcing (e.g. Zarzycki and Bond,
2010; Zhu et al., 2007).
The availability of satellite observations has greatly en-
hanced our ability to evaluate models. They complement sur-
face and in situ measurements by providing a large scale
context. In particular, the A-Train constellation of satellites
allows simultaneous measurements from complementary in-
strumentation. Passive remote sensors (MODIS on board
AQUA, TERRA or POLDER-3 on board PARASOL) allow
the analysis of total aerosol loading through aerosol opti-
cal depth (AOD) retrieval (Remer et al., 2005; Tanre´ et al.,
2011) with good spatiotemporal resolution (almost global
daily with pixel size of ⇠ 10 km). These satellite observa-
tions have been shown to offer useful insight into the spatial
and temporal variability of particulate matter by both bio-
genic (e.g. Liu et al., 2008) and anthropogenic sources (e.g.
Kaufman et al., 2005). Recent studies have shown their abil-
ity to constrain emissions using inverse modelling to esti-
mate their sources (e.g. Dubovik et al., 2008), global bud-
gets (Heald et al., 2010), and surface particulate matter (PM)
concentrations (van Donkelaar et al., 2006). These observa-
tions have also been widely used for the analysis of long-
range transport pathways (Hodzic et al., 2007; Ridley et al.,
2012) and regional simulations of aerosols through their op-
tical properties (Pe´re´ et al., 2009). However, passive satellites
provide column-integrated aerosol properties. Thus, they of-
fer limited information on the vertical distribution of aerosols
within the atmosphere.
The complementary active remote-sensing observations
of the Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarisation
(CALIOP) lidar in space (on board CALIPSO, also part of
the A-Train) provide valuable information on the vertical dis-
tribution of aerosols (Winker et al., 2009). They were used in
several recent studies for the evaluation of chemistry trans-
port model (CTM) simulations (e.g. Yu et al., 2010; Ford
and Heald, 2012; Ridley et al., 2012). The classic approach
for comparing model simulations and satellite observations
is using the level 2 (L2) retrievals, which are derived from
the Level 1 (L1) observations. The reliability of L2 retrievals
is constantly improving (V3 data products have considerably
improved compared to the V2 release), and these data have
proven to be very useful for analysing aerosol-related pollu-
tion events. However, it is a well-documented fact that they
are prone to uncertainties (Liu et al., 2009; Omar et al., 2010;
Young and Vaughan, 2009;Winker et al., 2009). More specif-
ically, the accuracy of these products depends to a large ex-
tent on the uncertainties of each step (algorithm) in the pro-
cessing chain. A key parameter that is used to derive L2 prod-
ucts (backscatter and extinction coefficients) from attenuated
backscatter profiles (L1 data) is the extinction-to-backscatter
ratio (lidar ratio). The mean values used are based on pre-
scribed bi-modal size distributions and characteristic com-
plex refractive indices according to the observed natural vari-
ability for each aerosol species. The estimated values may di-
verge from the correct values if the identified layer is wrongly
classified (e.g., dense smoke aerosol layers can be misclassi-
fied as clouds, Liu et al., 2009) or if incorrect estimates of the
aerosol type (e.g., dust misclassified as polluted dust, Omar
et al., 2010) are used (Young and Vaughan, 2009). Natural
variability can also be the cause of an erroneous estimation
of the lidar ratio which will, of course, result into a biased
retrieval.
For example, although CALIPSO L2 dust observations are
found to exhibit reasonable agreement with ground measure-
ments, some considerable discrepancies still exist in lidar
ratio values between CALIPSO and ground measurements.
More specifically, the range of different lidar ratio values in
the CALIPSO Lidar Ratio selection algorithm is rather nar-
row compared to the values reported in the literature (e.g.
Schuster et al., 2012, and references therein).
Since aerosol type and properties assumptions in the re-
trievals may not be consistent with the model simulations,
using comparisons to L2 retrievals for model evaluation may
be difficult to interpret. To avoid these complications, we pro-
vide a methodology for direct comparisons to L1 observa-
tions of the total attenuated backscattered profiles from the
CALIOP level 1B V3.01 dataset.
This approach has already been applied for comparisons
between airborne lidar measurements and CALIOP for the
analysis of field campaigns (de Villiers et al., 2010), for
comparisons between model and surface lidar observations
(Hodzic et al., 2004), CALIOP observations of clouds (Chep-
fer et al., 2008) and dust aerosols (Vuolo et al., 2009). Model-
derived attenuated backscatter profiles were also used (Gen-
eroso et al., 2008) to study dust outflow over the Atlantic,
however, their method is based on estimations of lidar ra-
tio values. The OPTSIM simulator presented here is a flexi-
ble post-processing tool for chemistry transport models that
generalises this methodology for the simulation of all aerosol
type. For comparisons to models, the L2 and L1 profiles that
would be observed by a lidar in the same atmospheric condi-
tions as those predicted by the model are calculated.
After a general description of OPTSIM (Sect. 2), we
present a test on an academic case study in Sect. 3. The sim-
ulator is then applied on a real test case. We use the informa-
tion provided by the CALIOP observations for the analysis of
dust events in the Euro-Mediterranean region, regularly af-
fected by long-range transport of Saharan dust (Querol et al.,
2009; Lelieveld, 2002). The observations used are described
in Sect. 4 and the CHIMERE CTM in Sect. 5. The results and
discussion are presented in Sect. 6.
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2 Modelling aerosol optical properties
2.1 Aerosol optical scheme
The first step for modelling aerosol optical properties was to
develop an aerosol optical scheme dedicated to the evaluation
of vertically integrated particle loading (optical depth) as pre-
sented in (Pe´re´ et al., 2010). This module was specifically de-
signed to calculate aerosol properties directly comparable to
AERONET data and satellite retrievals (L2 products). It pro-
vides maps of aerosol optical depth (AOD) and other optical
properties, such as the Single Scattering Albedo (SSA) and
the asymmetry factor (g), based on simulated atmospheric
chemical concentration fields.
The AOD or ⌧ext, which represents the attenuation of the
incident solar radiation light by atmospheric particles, de-
pends on the wavelength ( ). For a layer thickness 1z, it is
calculated as:
⌧ext( ,z)=
Z
1z
  extp ( ,z
0)dz0 (1)
This requires the calculation of the extinction coefficient
(by particles),   extp (z, ) [m 1] as:
  extp (z, )=
RmaxZ
Rmin
⇡R2Qext(⌘,R, ) ·Np(R,z)dR (2)
where Qext is the extinction efficiency, depending on the
refractive index (⌘), the particles radius (R) and the wave-
length ( ). Np represents the particle concentration in num-
ber (m 3). The complex refractive indices and density val-
ues are taken from the ADIENT/APPRAISE technical report
(http://www.met.reading.ac.uk/adient/).
The effect of relative humidity on the size of water-soluble
aerosols and, therefore, on the refractive index is accounted
for by using a growth model as described in Ha¨nel, 1976.
A mean particle density is similarly defined. Finally, in this
study, we consider a homogeneous internal mixing of the dif-
ferent chemical species, but a core-shell mixing can also be
chosen (user’s specifications). For the case of a homogeneous
ensemble of spheres, the optical properties for the particles
considered are computed using a Mie code de Rooij and
van der Stap, 1984 while for the core-shell mixing scenario,
the Wiscombe Mie code for coated spheres is used based on
the formulas presented in (Toon and Ackerman, 1981). Non-
sphericity of particles such as mineral dust is theoretically
and experimentally identified as a source of bias in simu-
lated aerosol optical properties (e.g. Dubovik et al., 2002b)
and should be considered cautiously when interpreting the
results. A preliminary analysis of the associated uncertain-
ties is presented in Sect. 3.1.4.
Finally, note that this version of the code is developed for
a CTM using a sectional representation of the aerosols popu-
lation. The size distribution is represented by size sections
Table 1. List of variables required as input to the OPTSIM software
and their corresponding name to be read in a netCDF input file for
the default version of the code. Nz corresponds to the number of
vertical layers in the profiles, Nb to the number of size bins and
Nobs to the number of observations to be processed.
Variable Data and dimensions Units
Time Time (Nobs) h
Longitude lon (Nobs) degrees
Latitude lat (Nobs) degrees
Meteorology
Temperature temp (Nobs⇥Nz) K
Air density airmloc (Nobs⇥Nz) moleculescm 3
Relative humidity rh (Nobs⇥Nz) %/100
Altitude hlay (Nobs⇥Nz) m
Atmospheric composition
Concentration conc (Nobs⇥Nz⇥Nb) µgm 3
Cut-off diameters cut off diameters (Nb) m
(bins). Each bin corresponds to a specific diameter range
while the cut-off diameters are provided for each bin. This
can be modified according to the model configuration. The
aerosols size distribution is interpolated to a finer resolution
to ensure the best integration as possible where the aerosol
concentration number is optically active.
2.2 Lidar signal analysis and modelling
In this section, we present in more detail a new application
included in the simulator: the modelling of the L1 lidar sig-
nal. A general overview of the lidar signal modelling is dis-
played in Fig. 1. The first column represents a model column,
where aerosol concentrations (ci) are available in grid cells
for several model levels (zi). This leads to a vertical con-
centration profile, where each ci concentration represent the
mean value between zi 1 and zi (z0 representing the ground).
Based on this concentration profile, we simulate the lidar sig-
nal that would be observed by a lidar in space (third column)
or by a ground based lidar (fourth column).
The calculation of the lidar signal from simulated aerosol
concentration fields requires some additional parameters
than those used for the AOD. These parameters, mainly me-
teorological, are listed in Table 1.
The simulation of L1 lidar profiles requires the calcula-
tion of the backscatter coefficient,   (in km 1sr 1) which
is directly comparable with the L2 backscatter coefficient of
CALIOP. It is computed as:
 sca =   scap (z, ) ·P⇡/4⇡ (3)
where   scap (z, ) is the scattering coefficient (cf. Eq. 2) and
P⇡/4⇡ is the backscatter-to-extinction ratio.
In order to efficiently compare modelled and measured li-
dar profiles, the simulator is designed to also calculate the
Attenuated Scattering Ratio, R0(z). By definition, R0(z) is
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Space lidar
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Fig. 1. Overview of the comparison methodology: example of the modeled Attenuated Scattering Ratio (ASR
orR (z)) estimation from initial concentration profiles (middle-left panel) on a specific model vertical grid (left
panel) in the case of a space lidar (middle-right panel) or a ground lidar (right panel). The grey dots correspond
to the value reported in the model simulation.
Fig. 2. Black carbon (BCAR) and mineral dust (DUST) extinction (Qext) and scattering (Qsca) efficiencies as
a function of size (radius) for 2 different wavelengths ( =532, 1064nm).
28
Fig. 1. Overview of the comparison methodology: example of the mod lled Attenuated Sc tering Ratio (ASR or R0(z)) estimation from
initial concentration profiles (middle-left panel) on a sp cific model vertical grid (l ft panel) in the cas of a spac lidar (middle-right panel)
or a ground lidar (right panel). The grey dots correspond to the value reported in the model simulation.
equal to 1 in absence of aerosols/clouds and when the sig-
nal is not attenuated. In the presence of aerosols, R0(z) will
generally be greater than one, however, this value may vary
as a function of the quantity and attenuation properties of the
aerosol layer. Following Winker et al. (2009), this ratio is ex-
pressed as:
R0(z)=  
0(z)
  0m(z)
(4)
where
  0(z, )=

  scam (z, )
Sm(z, )
+  
scap (z, )
Sp(z, )
 
· exp
0@ 2
24 TOAZ
z
  extm (z
0, )dz0+ ⌘0
TOAZ
z
  extp (z
0, )dz0
351A
(5)
and
  0m(z, )=
  scam (z, )
Sm(z, )
· exp
0@ 2 TOAZ
z
  extm (z
0, )dz0
1A (6)
  0(z, ) and   0m(z, ) are, respectively, the total and
molecular attenuated backscatter signal.   sca/extp (z, ) and
  sca/extm (z, ) are the extinction/scattering coefficients for par-
ticles and molecules (in km 1). Sm (respectively Sp) is the
molecular (respectively particular) extinction-to-backscatter
ratio (in sr).
Finally, ⌘0(z) represents multiple scattering and z repre-
sents the distance between the emitter and the studied point.
Note that for the case of a space lidar the integration begins
from the top of the atmosphere (TOA) while for a ground
lidar the integration begins from 0 (ground level) to z.
The molecular contribution ( m and Sm) is calculated the-
oretically. In order to remain consistent with the observa-
tions, we have implemented in OPTSIM the same equation
as the one used to derive the molecular backscattering coeffi-
cient for producing the CALIOP attenuated backscatter pro-
files (Hostetler et al., 2006). When the vertical distribution
of pressure (P ) and temperature (T ) is known, the molecular
backscattering coefficient can be expressed as:
  scam =
P
kBT
· s ,mol(⇡)
Sm
(7)
with kB being the Boltzmann constant and ssca,mol the molec-
ular scattering cross section (in m2), given by:
ssca,mol = 4.5102 ·10 31 ·
✓
 
0.55
◆ 4.025 0.05627·( /550) 1.647
(8)
Note that Sm = (8⇡/3)kbw( ) where the dispersion of the
refractive index and King factor of air are quantified by kbw.
The molecular extinction coefficient   extm is given as
a function of   scam :
  extm =
8⇡
3 ·  
sca
m (9)
Geosci. Model Dev., 5, 1543–1564, 2012 www.geosci-model-dev.net/5/1543/2012/
S. Stromatas et al.: Lidar signal simulation for the evaluation of aerosols 1547
The contribution of particulate matter ( p and Sp) can be
written as a function of the PM concentration (Np in m 3)
and on the particle scattering/extinction efficiency (Qsca/ext)
which depends on the refractive index, the size of particles
and the wavelength ( ) (cf. Eq. 2).
Note that multiple scattering effects are not taken into ac-
count here (⌘ is set to 1 in Eq. 5). The single scattering ap-
proximation is adequate for small optical depths and non-
absorbing aerosols in passive remote sensing (e.g. Gordon,
1997). However, large scattering particles (e.g., mineral dust)
could lead to non-negligible multiple scattering effects that
may need to be taken into account especially in active remote
sensing (e.g. Wandinger et al., 2010). Uncertainties arising
from this approximation are evaluated in Sect. 3.1.4.
Finally, we also simulate the color ratio (  0) which corre-
sponds to the ratio between two lidar profiles observed simul-
taneously at two different wavelengths ( 1 = 1064 nm and
 2 = 532 nm) :
  0(z)=  
0
 1(z)
  0 2(z)
(10)
Since scattering is more efficient when the wavelength
is of the same order of magnitude as the particle diame-
ter,   0 provides information on the size of the particles in
the backscattering layers and, hence, on their nature (cloud
droplets, dust or pollution aerosols for instance). It is ex-
pected to be lower than 1 for small particles compared to
wavelengths. However, in the case of highly absorptive (e.g.,
smoke) particles and when the aerosol layer is sufficiently
thick, the color ratio can become larger than 1, because the
absorption at 532 nm is significantly larger than at 1064 nm).
Moreover,   0 cannot be used directly as an aerosol type iden-
tification tool, since there is a significant overlap between the
distributions of   0 for different aerosol types (Omar et al.,
2010). Therefore, it should be used only as a qualitative iden-
tification of large/small particles.
For flexibility and computational efficiency, the optical
code and the lidar simulator are intentionally designed to pro-
cess a series of profiles. As our purpose is to compare the
model simulations with satellite retrievals (or ground mea-
surements) a preparatory code is used to co-locate spatially
(± 0.25 ) and temporally (± 30min) and extract the neces-
sary parameters (henceforth as profiles) from the outputs of
the model according to the satellite orbit track (or surface site
location) selected.
3 Simulator validation with an academic test case
In order to validate each step of the calculation, an academic
case study is conducted considering simplified atmospheric
conditions: only one species and a constant concentration in
selected size sections and altitude levels.
The species selected for this demonstration are black car-
bon (BCAR) and mineral dust (DUST). The main difference
Table 2. Theoretical and calculated AOD at  = 532nm per size
section.
Bin Size Aerosol Optical Depth
Diameter (µm) Theoretical Simulated Error (%)
1 0.039–0.078 0.3434 0.3467 0.9720
2 0.078–0.156 0.4682 0.4788 2.2726
3 0.156–0.312 0.5939 0.5858  1.3714
4 0.312–0.625 0.3574 0.3485  2.4892
5 0.625–1.250 0.1617 0.1587  1.8692
6 1.250–2.500 0.0743 0.0732  1.4374
7 2.500–5.000 0.0348 0.0345  0.8607
8 5.000–10.00 0.0166 0.0165  0.5518
Total 2.0502 2.0427
Mean  0.6669
between these species is that BCAR is strongly absorbing
while extinction of the solar radiation from DUST is result-
ing mainly from scattering.
3.1 Configuration of the simulator
For this case study, we distribute a 5 ppbv concentration
(⇠ 17–20 µgm 3 depending on altitude) in only one of the
size sections of the model at a time. The size distribution
for this academic test case is characterised by 8 initial bins
(from 40 nm to 10 µm, cf. Table 2). The concentration in each
initial size section is redistributed to 5 new smaller (equally
sized) size sections for higher accuracy in the calculation of
the aerosol optical properties. The choice of 40 bins (instead
of the initial 8) is made as a function of desired accuracy and
computation time (not shown here).
We also consider 18 vertical levels extending from the sur-
face to 200 hPa. Vertically, the concentration is located in the
lower troposphere, between ⇠ 700 and ⇠ 1200m. This con-
figuration allows us to identify the variability of the calcu-
lated parameters as a function of the particle’s size.
The refractive indices used for the calculation of their op-
tical properties are shown in Table 3. The scattering and
extinction efficiencies calculated for this configuration are
shown in Fig. 2. The evolution of these efficiencies as a func-
tion of particle size and wavelength will determine the be-
haviour of the particle optical properties (and, thus, of the
AOD) as well as the lidar signal, as discussed below.
First of all, in order to verify the correct computation of
the AOD in our code, we calculate independently the the-
oretical AOD that would result from such conditions and
compare them with our results. We achieve an agreement of
99.63% for the total theoretical AOD. On average, the sim-
ulator presents a small negative bias (truncation error). The
main source of this bias originates from the interpolation to
40 size sections which affects the computation of Qext and
Qsca. For the theoretical case, we also have calculated the to-
tal optical depth using finer discretisation of the size sections.
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Fig. 1. Overview of the comparison methodology: example of the modeled Attenuated Scattering Ratio (ASR
orR (z)) estimation from initial concentration profiles (middle-left panel) on a specific model vertical grid (left
panel) in the case of a space lidar (middle-right panel) or a ground lidar (right panel). The grey dots correspond
to the value reported in the model simulation.
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Fig. 2. Black carbon (BCAR) and mineral dust (DUST) extinction (Qext) and scattering (Qsca) efficiencies as
a function of size (radius) for 2 different wavelengths ( =532, 1064nm).
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Fig. 2. Black carbon ( CAR) and mineral dust (DUST) extinction (Qext) and scattering (Qsca) efficiencies as a function of size (radius) for
2 different wavelengths ( = 532, 1064 nm).
Fig. 3. Profiles of BCAR and DUST concentrations in number and AOD per size section (bin) as a function of
altitude, and for a wavelength of 532nm.
Fig. 4. Profiles of attenuated backscatter (  ) for BCAR (left) and DUST (right), per size section (bin) as
a function of altitude for  =532, 1064nm.
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Fig. 3. Profiles of BCAR and DUST concentrations in number and AOD per size section (bin) as a function of altitude and for a wavelength
of 532 nm.
The overall bias of this choice was found to be +7% for the
total AOD (for 40⇥ 105 bins).
3.1.1 Aerosol optical depth
The AOD computed at 532 nm for the configuration de-
scribed above and for each vertical level is presented in
Fig. 3. As expected, we observe an increase at altitude levels
where the concentration was located.
For the BCAR case, the highest value (⌧ = 0.053) is
reached when the aerosol load is distributed in the 0.156–
0.312 µmbin. AOD is also higher for an increase in the small-
est size range (< 0.078 µmbin) than in the largest one (5–
10 µm), with maximum AOD of ⌧ = 0.030 and ⌧ = 0.001,
respectively. This is explained by the evolution of the num-
ber concentration (N ) of the particles, which decreases from
1.86⇥ 1011 m 3 in the first bin to 0.6⇥ 105 m 3 in the 8th
bin, while the mass concentration remains constant. As a re-
sult, the maximum AOD is shifted to smaller sizes than that
of maximum extinction efficiency (0.312–0.625 µmbin for
532 nm), where N is larger.
A similar behaviour is observed for the DUST case. The
AOD (for  = 532nm) presents its maximum (0.019) in the
0.312–0.625 µmbin as a function of the scattering/extinction
efficiency and of the number concentration of particles.
3.1.2 Attenuated backscatter coefficient
The   0 profiles calculated for this academic case (for both
species) at two different wavelengths ( = 532 et 1064 nm)
are plotted in Fig. 4, showing a behaviour similar to that of
the AOD. Its dependence on the aerosol size and, as a result,
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Fig. 3. Profiles of BCAR and DUST concentrations in number and AOD per size section (bin) as a function of
altitude, and for a wavelength of 532nm.
Fig. 4. Profiles of attenuated backscatter (  ) for BCAR (left) and DUST (right), per size section (bin) as
a function of altitude for  =532, 1064nm.
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Fig. 4. Profiles of attenuated backscatter (  0) for BCAR (left) and DUST (right), per size section (bin) as a function of altitude for  = 532,
1064 nm.
Fig. 5. Profiles of attenuated scattering ratio (R ) and color ratio (  ) for BCAR (left) and DUST (right) per
size section as a function of altitude.
Fig. 6. Differences in the simulated attenuated scattering ratio (left) and color ratio (right) per size section as
a function of the backscattering phase function value.
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Fig. 5. Profiles of attenuated scattering ratio (R0) and color ratio (  0) for BCAR (left) and DUST (right) per size section as a function of
altitude.
on Qext/sca and N , is highlighted in the BCAR case, for ex-
ample, by a maximum value (3.32⇥ 10 6 m 1 sr 1) in the
0.156–0.312 µmbin in the⇠ 700–1200m altitude layer. Sim-
ilarly, its maximum (1.38⇥ 10 6 m 1 sr 1) at 1064 nm is ob-
tained for the 0.312–0.625 µmbin.
Below the simulated plume (<700m),   0 (at 532 nm) de-
creases due to the extinction by the aerosol layer during in-
tegration from the TOA to the surface. At 1064 nm where
the extinction is small,   0 values return to the same values
as before the aerosol layer. This is less pronounced, but still
observed in the DUST case where the extinction is of smaller
magnitude (Fig. 3).
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3.1.3 Scattering and color ratios
The R0(z) and   0(z) profiles associated to the   0 presented
above (Fig. 4) is shown in the Fig. 5 (top). Their variability
is directly related to that of   0 for both species.
For really small particles (R/ < 0.1) the   01064/  0532 ra-
tio is almost constant. In this case, extinction controls the
evolution of   0 with altitude Fig. 5 (bottom). At the 0.312–
0.625 µmbin where extinction at 1064 nm is maximum and
the backscattering coefficient   becomes higher (Fig. 2) than
the one at 532 nm, we obtain   01064 >   0532. Consequently,   0
reaches its highest value. When the two   coefficients begin
to converge, extinction is decreasing which results in a de-
crease of   0.
3.1.4 Uncertainties in lidar parameters
The calculation of the aerosol optical properties in OPTSIM
is subject to two main sources of uncertainties: the limitation
to single scattering and the assumption that all particles are
spherical.
Multiple scattering becomes critical in the case of dense
aerosol layers (AOD   1) as discussed in Liu et al. (2011).
In the same study, it was found that the impact of multiple
scattering is small when the dust extinction is smaller than
1 km 1, while it can be large when the extinction is equal to
2 km 1 or larger. Wandinger et al. (2010) showed, by com-
paring CALIPSO and ground-based dust observations on a
case study, that neglecting this effect can result in an reduc-
tion of the extinction coefficient by 20% to 30% (for effec-
tive radii of 3 and 6 µm and for the CALIOP geometry). Ac-
cording to CALIPSO quality assessment report, in the case
of dense aerosol layers, the uncertainty introduced due to
multiple scattering is estimated on average at the 10–20%
level. In order to quantify the bias in our simulations due to
multiple scattering, we have conducted a sensitivity study us-
ing different ⌘0 values (Fig. 6). According to the estimations
given above and Winker et al. (2003), we consider that dust
⌘0 values vary between 0.6 and 0.9 as a function of the layer’s
thickness. For aerosol layers deeper than 500m, ⌘0 is greater
than 0.85 and so the multiple scattering has only a small ef-
fect (Winker et al., 2003). The greatest divergence (2.08%)
from the reference case value (⌘0=1) is obtained for ⌘0 = 0.6
which is considered an extreme value. In general, the differ-
ences are higher in the 4th size section, for which extinction
is highest (Sect. 3.1.1) as multiple scattering mainly affects
extinction.
The behaviour of   0 is more complicated. We notice a gen-
eral slight decrease (maximum  1.7% for ⌘0 = 0.6) which is
always more pronounced in the 4th size section. However,
there is also a marginal increase in the 6th size section. This
can be explained by the difference in extinction between 532
and 1064 nm (cf Sect. 3.1.2). More specifically, in this size
section,   01064 is increasing slightly more (0.86%) than   0532
(0.48%) which results in a higher   0.
The spherical shape approximation is more critical, espe-
cially for mineral dust. The non-spherical shape of dust par-
ticles is known to reduce the backscattering efficiency and
increase the extinction-to-backscatter ratio (lidar ratio) com-
pared to surface-equivalent spheres (e.g. Mishchenko et al.,
1997; Mattis et al., 2002, and references therein), but with
lower influence on the extinction coefficient (e.g. Mu¨ller et
al., 2003). Indeed, the shape of aerosols has strong impact
on the phase function, especially in the backward direction
(180  ) where it is lower for non-spherical particles (e.g.
Mishchenko et al., 1997). Mu¨ller et al. (2003) showed that
errors in the phase functions may reach 50% if the wrong
particle shape is considered. Gasteiger et al. (2011) estimate
that spherical dust particles result in a lidar ratio 55–70%
lower than other spheroid shapes.
In order to estimate the variability of the simulated lidar
parameters used here (R0 and   0), we have conducted a sen-
sitivity test with different values of the backscattering phase
function values (P⇡ ). Figure 7 shows that both R0(z) and
  0 are decreasing along with P⇡ . For example, a 50% de-
crease in P⇡ results in a 36.16% decrease for R0 (in the 6th
size section) and 45.31% for   0 (in the 7th size section).
However, the exact uncertainty introduced because of the
spherical shape approximation remains difficult to quantify
since additional uncertainties are introduced by the variabil-
ity in the chemical compositions, particle size distributions,
and shape (e.g., aspect ratio) of dust particles. The use of
randomly oriented spheroids is known (e.g. Dubovik et al.,
2002b) to achieve higher accuracy. In order to better quan-
tify the differences between spherical and non-spherical par-
ticles, a T-matrix calculation has to be used. As the develop-
ment of OPTSIM is on going, the issue of non-sphericity will
be addressed in the future versions.
4 Observations
Our simulator allows the calculation of a series of optical
properties that can be directly compared to observations.
The optical thickness observed by passive remote sensors
are widely used for the validation of aerosol modelling by
CTMs. In the analysis presented in Sect. 6, we will present
comparisons to AODmeasurements as a first step of the eval-
uation, before detailing the additional information provided
by lidar observations. In this section, the observations that
have been used in the illustration are briefly described.
4.1 Aerosol optical thickness from passive
remote sensing
The AERONET sun photometer network provides ground-
based measurements of the AOD at several wavelengths and
key aerosol properties (Angstro¨m exponent, size distribu-
tions, single scattering albedo, etc.) that have been used as
a primary validation tool in the modelling community. Here,
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Fig. 7. Differences in the simulated attenuated scattering ratio (left) and color ratio (right) per size section as
a function of the multiple scattering parameter   .
Fig. 8. Theoretical minimum detectable concentration (µgm 3) per size section corresponding to R    1.2
(CALIOP night-time threshold) for each of the aerosol species considered by the model. Concentrations are
considered at altitudes between   700 and   1200m.
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Fig. 6. Differences in the simulated attenuated scattering ratio (left) and color ratio (right) per size section as a function of the backscattering
phase function value.
Fig. 5. Profiles of attenuated scattering ratio (R ) and color ratio (  ) for BCAR (left) and DUST (right) per
size section as a function of altitude.
Fig. 6. Differences in the simulated attenuated scattering ratio (left) and color ratio (right) per size section as
a function of the backscattering phase function value.
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Fig. 7. Differences in the simulated attenuated scattering ratio (left) and color ratio (right) per size section as a function of the multiple
scattering parameter ⌘0.
we use the level 2.0 cloud screened and quality-assured re-
trievals of the aerosol optical depth at 500 nm (with a fine and
coarse mode separation) and Angstro¨m’s exponent (Holben
et al., 1998; Dubovik and et al., 2000).
As a complement, the satellite retrievals of AOD from pas-
sive remote sensors are particularly well suited for the anal-
ysis of the temporal and horizontal distributions of aerosols
since they provide measurements with global coverage ev-
ery one or two days. Here, we use the MODIS/Aqua col-
lection 5.1 level 2 data. The retrieved MODIS AOD (⌧ ) is
estimated to be accurate to ± 0.05 (± 0.15 ·⌧ ) over the land
and± 0.03 (± 0.05 ·⌧ ) over the ocean (Levy et al., 2010) and
is known to correlate well with the AERONET sunphotome-
ter measurements. (Bre´on et al., 2011) report a correlation
of 0.829/0.904 with a RMSD of 0.118/0.125 for the total
AOD at 500 nm over ocean/land and a slight positive bias
(+ 0.02). Aerosol products are provided at a spatial resolu-
tion of 10 km⇥ 10 km (20⇥ 20 pixels of 500m⇥ 500m res-
olution).
4.2 Lidar vertical profiles with CALIOP
The simulator can be used for the comparison of model out-
puts to surface or space-based lidar observations. Since the
application examples are focused on satellite observations
from the CALIPSO mission, it is here briefly introduced.
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4.2.1 CALIOP data characteristics
The CALIOP lidar is operating since April 2006 on board
the sun-synchronous satellite CALIPSO as a part of the A-
train constellation. It measures vertical backscatter profiles
from aerosols and clouds at 532 nm and 1064 nm in the tro-
posphere and lower stratosphere (Winker et al., 2009) with
a nadir-viewing geometry (14-days revisit time). The L1 pro-
cessing consists of three-dimensional geo-location followed
by calibration (Powell and al., 2009).
The resulting Level 1B data (with a horizontal resolu-
tion of 333m) contain Molecular Density (MD) profiles,
profiles of total attenuated backscatter coefficient (  0) at
the two wavelengths and profiles of cross polarised atten-
uated backscatter (  0perp) at 532 nm. The vertical resolu-
tion of the 532 nm channel is altitude-dependent from 30m
(up to 8.2 km) to 1000m⇥ 60m (8.2–20.2 km), while it is
1000m⇥ 60m up to 20.2 km for the 1064 nm channel, with
a total of 583 vertical levels distributed from the surface
up to 40 km. The molecular density profile is derived from
Goddard Modelling and Assimilation Office (GMAO) atmo-
spheric profiles (Bey et al., 2001) for 33 vertical levels be-
tween the surface and 40 km.
Uncertainty sources on L1B data include possible cali-
bration biases, lidar scattering signal noise (shot noise) and
background noise (e.g. Winker et al., 2009; Powell and al.,
2009). As the daytime measurements contain higher noise
levels than night time measurements due to solar background
signals (e.g. Hunt et al., 2009), we will limit our analyses to
night-time observations only.
4.2.2 Computation of the observed attenuated
scattering ratio (R0obs)
For this purpose, we compute the scattering ratio (R0) follow-
ing the same method as in (Chepfer et al., 2010). The basic
methodology described in their Sect. 2.1 is reminded in the
following.
First, the measured attenuated backscattered profile (  0
over 583 vertical levels) and the MD profile (33 vertical lev-
els) are each independently averaged or interpolated onto
80-level vertical levels (240m thick), leading to the   0vert
and MDvert profiles. This averaging significantly increases
the   0 signal-to-noise ratio. The initial horizontal resolution
(333m) is kept in order to screen the small boundary layer
clouds (next section).
To convert the MD profile into molecular profile   0mol, the
  0vert and MDvert profiles are analysed and averaged in cloud-
free portions of the stratosphere (22< z < 25km for night
time data). At these altitudes,   0vert and MDvert profiles are
each averaged horizontally over ± 33 profiles (± 10 km) on
both sides of a given profile.
The ratio between these two values (<   0vert > / <
MDvert > is then used to scale the MDvert profile into an at-
tenuated backscatter molecular signal profile (  0vert,mol). The
latter is the   0mol profile that would be measured in the ab-
sence of clouds and aerosols in the atmosphere. The mea-
sured lidar attenuated scattering ratio profile (R0obs) is then
computed by dividing the   0vert profile by the   0vert,mol profile.
Its horizontal resolution is 330m and the vertical resolution
is 240m.
Pixels located below and at the surface level are rejected
by using the “altitude-elevation” flag from level 1 CALIOP
data.
4.2.3 Cloud screening in the observations
Clouds dominate the received signal and as a result the
contribution of aerosols is undermined in cloudy situations.
Since we are primarily interested in aerosols, a cloud fil-
ter will be used to eliminate cloud-contaminated profiles.
Boundary layer clouds can have a small horizontal extension,
even lower than 1 km (e.g. Medeiros et al., 2010; Koren et al.,
2008; Konsta et al., 2012). For this reason, we need to use
high horizontal resolution R0 profiles for cloud detection.
The threshold on R0 used to detect clouds (or aerosols)
is altitude and resolution dependent, due to the nature of
the noise imposed on the lidar backscatter signal. It presents
lower values in regions of (relatively) high clear air SNR, and
higher threshold values in low clear air SNR (e.g., high alti-
tude) regions. Here the lidar profile is considered to be cloud-
contaminated when R0   7.5 is detected in a 3-profiles run-
ning average (1 km, used to reduce noise level). This thresh-
old value (R0 = 7.5) has been adjusted based on sensitiv-
ity studies (not shown) using lidar profiles at the resolution
used here (240m vertical and 330m horizontal, as in Chepfer
et al., 2010).
For optically thick clouds (typically with optical depth
larger than 3), the lidar signal is fully attenuated below the
cloud, and the pixels located below cloud are filtered out. For
high altitude clouds with moderate optical depth (<3, typi-
cally cirrus clouds), the lidar signal is attenuated in the obser-
vations (R0 can be lower than 1) below the cloud, but above
the top model level depending on the model’s configuration.
This attenuation will then not be accounted for in the model,
and an artificial bias may occur between modelled and ob-
served R0. To avoid this problem, the observed R0 is forced
to 1 at the top model boundary. The required scaling factor is
applied to the whole profile. Otherwise, only the peak at the
cloud location is removed.
Finally, the cloud-free data are averaged at the model’s
horizontal and vertical resolutions for direct comparison to
the simulated R0 profiles.
4.2.4 Aerosol detection limits
The nighttime aerosol detection threshold used here is R0 =
1.2 for the 532 nm channel (Chepfer et al., 2012). Using this
threshold value (which is considered to be an upper limit,
since we are averaging profiles), a theoretical calculation of
Geosci. Model Dev., 5, 1543–1564, 2012 www.geosci-model-dev.net/5/1543/2012/
S. Stromatas et al.: Lidar signal simulation for the evaluation of aerosols 1553
Table 3. List of species accounted for by the CHIMERE optical module, wavelength-dependent complex refractive index and density of each
aerosol species. All refractive indices and density values are taken from the ADIENT/APPRAISE technical report (http://www.met.reading.
ac.uk/adient/).
Species Model Refractive index
Species 532 nm 1064 nm
Organic carbon OCAR 1.63–2.32⇥ 10 2i 1.63–7.0⇥ 10 4i
Black carbon BCAR 1.85–7.10⇥ 10 1i 1.85–7.10⇥ 10 1i
Mineral dust DUST 1.53–1.20⇥ 10 3i 1.53–7.74⇥ 10 4i
Secondary organic aerosols SOA 1.56–3.0⇥ 10 3i 1.56–3.0⇥ 10 3i
Equivalent sulfate H2SO4 1.44–1.0⇥ 10 8i 1.42–1.64⇥ 10 6i
Equivalent nitrate HNO3 1.61–0i 1.59–1.8⇥ 10 5i
Equivalent ammonium NH3 1.53–1.0⇥ 10 7i 1.51–2.35⇥ 10 6i
Sea salt SALT 1.50–1.20⇥ 10 8i 1.47–1.97⇥ 10 4i
Water? H2O 1.333–1.9⇥ 10 9i 1.326–4.18⇥ 10 6i
Fig. 7. Differences in the simulated attenuated scattering ratio (left) and color ratio (right) per size section as
a function of the multiple scattering parameter   .
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Fig. 8. Theoretical minimum detectable concentration (µgm 3) per size section corresponding to R    1.2
(CALIOP night-time threshold) for each of the aerosol species considered by the model. Concentrations are
considered at altitudes between   700 and   1200m.
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Fig. 8. Theoretical minimum detectable concentration (µgm 3)
per size section corresponding to R0   1.2 (CALIOP night-time
threshold) for each of the aerosol species considered by the model.
Concentrations are considered at altitudes between ⇠ 700 and ⇠
1200m.
the minimum detectable concentration per species (one at
a time) and size section was conducted. The corresponding
results are shown in Fig. 8. We notice that a crucial parame-
ter in determining these values, is the size and number con-
centration of the particles, as explained in Sect. 3.1.1.
The minimum detectable concentration for each species
using a typical size distribution for urban, suburban and rural
areas, is also calculated. In general, for concentrations in the
lower troposphere (cf. Sect. 3.1) the median for the minimum
detectable concentration for all species considered is be-
tween ⇠ 2.4 and ⇠ 5.5µgm 3 (BC 4.7, OC 3.8, H2SO4 5.5,
HNO3 2.4, NH3 3.4, SALT 3.3 and SOA 3.2 µgm 3). The
highest concentration value is observed for mineral dust (me-
dian 11.3 µgm 3). Comparing with orders of magnitudes ob-
served in different locations in Europe (Putaud et al., 2010),
these limits of detection will be generally exceeded in pol-
luted conditions (urban), but they are below or close to the
limits in rural and suburban sites.
5 Meteorology and chemistry transport modelling
For this study, we use the offline chemistry transport model
CHIMERE (version 2011b), coupled with the mesoscale
model Weather Research and Forecasting (WRF) in its 3.2.1
version and in its non-hydrostatic configuration. We use the
same model configuration as in studies such as Rouil et al.
(2009) and Bessagnet et al. (2010). Both meteorology and
chemical concentrations results are obtained with an hourly
frequency. A detailed documentation of the physical and
chemical parameterisations used in CHIMERE is available
online http://www.lmd.polytechnique.fr/chimere/. Regarding
particulate matter, an extensive evaluation of the model at
a regional scale can be found in (Vautard et al., 2007) and
(Bessagnet et al., 2008). The aerosols species considered
by the model are sulphates, nitrates, ammonium, organic
aerosols and sea-salt. For a detailed description of the aerosol
module in CHIMERE, the reader is referred to (Bessagnet
et al., 2004).
The surface emissions account for anthropogenic, bio-
genic, mineral dust and fires sources. The anthropogenic
emissions preprocessing is described in (Menut et al., 2012).
The MEGAN model (Guenther et al., 2006) is used for the
biogenic emissions while the mineral dust emissions are de-
scribed in (Menut, 2008).
Two nested domains are defined in order to model the syn-
optic scale over a large African-Euro-Mediterranean domain
and the local scale with an included Euro-Mediterranean do-
main. In this study, the results are presented only for the
smallest domain (from 4 W to 34  E and from 24.7 N to
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Fig. 9. Temporal evolution of the daily mean AOD (500 nm) by AERONET (red line) and the corresponding
CHIMERE AOD (at 532 nm, black line) at three AERONET sites (Blida, Carpentras, Lecce).
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Fig. 9. Temporal evolution of the daily mean AOD (500 nm) by
AERONET (red line) and the corresponding CHIMERE AOD (at
532 nm, l line) at three AERONET ites (Blida, Carpentras,
Lecce).
45.4  N), with a horizontal resolution of 20 km. The verti-
cal grid contains 18 uneven layers starting from the surface
pressure level and reaching 200 hPa. Finally, this simulation
covers the time interval 29th June – 6th September 2007.
6 Analysis of dust events in the Euro-Mediterranean
area during the summer 2007
Mineral dust is well known to contribute to atmospheric pol-
lution in urban areas in addition to local anthropogenic pol-
lutants over the Euro-Mediterranean region (e.g., Bessagnet
et al., 2008; Querol et al., 2009). Transported mainly from the
Sahara desert (Laurent et al., 2008), it often results in an ex-
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Fig. 10. Temporal evolution of the daily mean and Angstro¨m exponent (440–870nm) for the AERONET
station in Blida (2.88  E, 36.5  N) between 29 June and 6 September 2007 and the corresponding CHIMERE
Angstro¨m exponent (at 670–865nm, red line). The daily mean (for the same hours as the measurements) dust
and PM10 concentrationis shown in the bottom figure.
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Fig. 11. Maps of mean AOD by MODIS (550nm) and CHIMERE (532nm) during the 7–9 and 13–15 July
2007 dust events. MODIS data are re-gridded to the resolution of the model.
33
Fig. 10. Temporal evolution of the daily mean and Angstro¨m ex-
ponent (440–870 nm) for the AERONET station in Blida (2.88  E,
36.5  N) between 29 June and 6 September 2007 and the corre-
sponding CHIMERE Angstro¨m exponent (at 670–865 nm, red line).
The daily mean (for the same hours as the measurements) dust and
PM10 concentration is shown in the bottom figure.
ceedance of the air quality thresholds in the most concerned
countries like Spain (e.g. Escudero et al., 2007), Italy (e.g.
Gobbi et al., 2007) or Greece (e.g. Kaskaoutis et al., 2008).
6.1 Comparisons to AERONET and MODIS AOD
The dust episodes analysed took place near the AERONET
station in Blida (Algeria). The model shows large increase in
dust load for the two events, corresponding to transport from
emissions in the Algerian part of the Sahara desert.
The general situation during the summer 2007 was
first analysed using comparisons between the CHIMERE
simulation and retrievals from the AERONET network for
the total AOD at 500 nm. Figure 9 shows the results at sev-
eral observation sites around the Mediterranean Basin. The
agreement for background AOD levels is satisfying and most
events are captured in the Carpentras and Lecce sites (corre-
lations of 63% and 56%, respectively). However, the mag-
nitude of the observed AOD peaks is generally underesti-
mated. These scores are in consistency with current air qual-
ity models performances (e.g. Stern et al., 2008). The high-
est AOD values are observed at the Blida site (North of Al-
geria), which is particularly well-suited for the analysis of
dust impact in the Euro-Mediterranean region since it is lo-
cated within the Northern Saharan domain. The correlation
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Fig. 10. Temporal evolution of the daily mean and Angstro¨m exponent (440–870nm) for the AERONET
station in Blida (2.88  E, 36.5  N) between 29 June and 6 September 2007 and the corresponding CHIMERE
Angstro¨m exponent (at 670–865nm, red line). The daily mean (for the same hours as the measurements) dust
and PM10 concentrationis shown in the bottom figure.
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Fig. 11. Maps of mean AOD by MODIS (550nm) and CHIMERE (532nm) during the 7–9 and 13–15 July
2007 dust events. MODIS data are re-gridded to the resolution of the model.
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Fig. 11. Maps of mean AOD by MODIS (550 nm) and CHIMERE (532 nm) during the 7–9 and 13–15 July 2007 dust events. MODIS data
are re-gridded to the resolution of the model.
between model and observations is 58%, the bias (model-
observation) is  0.25 with a RSME 0.28 for the AOD
(500 nm). The Angstro¨m exponent at 440–870 nm and the
contribution of dust to the total aerosol load in the model sim-
ulation is shown in Fig. 10. Several major dust events were
detected, with large AOD and low Angstro¨m exponent val-
ues (desert dust aerosols are characterised by low ↵ values,
ranging generally from ⇠ 1.2 down to ⇠  0.1 (e.g. Dubovik
et al., 2002a). The very good agreement between the model
and AERONET for the low values of the Angstro¨m exponent
suggests that the average size of aerosols is correctly sim-
ulated for the dust events, but the peak AOD values in the
observations are generally underestimated in the model.
The MODIS AOD and corresponding CHIMERE AOD
are shown in Fig. 11. According to the observations, both
events were characterised by intense dust emissions, cover-
ing the west-northern part of Africa and resulting in AOD
(at 550 nm) values up to 0.93 while a large plume was ob-
served moving northeastward over the Mediterranean Basin.
The comparisons for the 7–9 July 2007 time period show
that the localisation and the simulated transport of the plume
is consistent with the observations. However, its intensity
and extent are underestimated, indicating a negative bias in
the emissions and/or a transport error. Regarding the second
event, a small, very local dust plume is simulated while its
intensity and extent are missed.
We have chosen to analyse more specifically two events,
for which CALIOP measurements are also available (see fol-
lowing section): 7–9 July 2007 (well captured in the sim-
ulation) and 13–15 July 2007 (underestimated). The model
shows large increase in dust load for the two events, corre-
sponding to transport from emissions in the Algerian part of
the Sahara desert. However, it is significantly lower for the
13–15 July 2007 event than for the 7–9 July 2007 event. The
transport pathways for the 2nd event show that the bulk of the
dust plume is located to the east of the AERONET station in
Blida. The strong underestimation may, thus, result from un-
derestimating emissions as well as from an error in estimated
transport.
6.2 Comparisons to CALIOP observations
For each of the events presented in the previous section, the
corresponding CALIPSO orbit is plotted in Fig. 12 along
with the corresponding AOD (for  = 532nm) simulated by
OPTSIM.
Comparisons between the CHIMERE simulations and the
L2 observations are first presented, as it is the approach clas-
sically used by modellers. We then discuss in more detail
what can be learned from the comparisons to L1 observa-
tions, also allowed by OPTSIM.
6.2.1 Comparisons to CALIOP extinction and
backscatter coefficients
The observed L2 extinction and backscatter coefficients, and
the corresponding CHIMERE simulations for the 7–9 July
event are shown in Fig. 13. An aerosol layer can be clearly
seen in both figures across the orbit portion. The maximum
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Fig. 12. Aerosol Optical Depth modeled with CHIMERE for  = 532nm for the 9 and 14 July 2007 at the
same hour as the CALIPSO overpass time.
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Fig. 12. Aerosol Optical Depth modelled with CHIMERE for  = 532nm for the 9 and 14 July 2007 at the same hour as the CALIPSO
overpass time.
for both coefficients is located above the continent around
35  N near the Blida station, while the plume is extending
towards the sea. Vertically it is located between ⇠ 1.5 to
⇠ 4.5 km. In CHIMERE, an aerosol layer is simulated in the
same area, but both coefficients are strongly underestimated.
The extinction coefficient underestimation is notably larger.
This could be explained by the aerosol type identification in
the CALIPSO classification algorithm. Indeed a large frac-
tion of the observed dust layer is identified as polluted dust.
On the other hand, CHIMERE is simulating mainly dust in
this area. The exact contribution of dust to the simulated lidar
signal is discussed in the following section.
6.2.2 Comparisons to CALIOP scattering
and color ratios
The corresponding L1 parameters (R0 and   0) are presented
in Figs. 14 and 15. In consistency with the L2 products, the
CALIOPR0 observations show an aerosol layer around 35 N
near the Blida station. Vertically it is extending from ⇠ 3 to
⇠ 4.5 km (⇠ 2.5 km large), and above the sea in the north-
eastward direction at ⇠ 1 to 3 km altitude. For this event,
the general structure of the plume is well reproduced in the
CHIMERE simulation. However, its vertical extent is over-
estimated.
We also notice that the thickness of the aerosol layer ap-
pears diminished in comparison with the L2 observations.
This can be explained by the impact of extinction to   0,
which results in a smaller attenuated scattering ratio. In
agreement with the observations, the same behaviour is ob-
served in the simulated R0.
Three individual R0 profiles are presented in Fig. 17: one
corresponding to the maximum observed R0 (35.19  N); the
second located over the sea (39.23  N); the third (33.91  N)
closer to the area of the dust emissions. They correspond to
points 1, 2, 3 in Fig. 12. According to CHIMERE, the dom-
inant species in both cases is dust (97.3% and 93.5%) al-
though in the second profile (over the sea) we see a higher
contribution of sea salt above the surface level (3.5%). For
the entire portion of the orbit within the simulated domain,
the mean altitude of the maximum simulated R0 is 4.51 km
against 2.93 km for CALIPSO, with a RSME of 2.53 km and
a correlation 0.45.
The model R0 value is underestimated near the observed
peak and overestimated over the Mediterranean sea. This
Geosci. Model Dev., 5, 1543–1564, 2012 www.geosci-model-dev.net/5/1543/2012/
S. Stromatas et al.: Lidar signal simulation for the evaluation of aerosols 1557
Ext. Coeff CHIMERE Ext. Coeff CALIPSO
Backsc. Coeff CHIMERE Backsc. Coeff. CALIPSO
Fig. 13. Extinction (km 1) and backscatter (km 1sr 1) coefficient by CHIMERE (left) and CALIOP (right)
for the nighttime portion of the orbit of the 9 July 2007. The CALIOP data are averaged into the model’s
horizontal and vertical resolutions for comparison to the simulated profiles.
R  CHIMERE R  CALIPSO
Fig. 14. Attenuated Scattering Ratio by CHIMERE (left) and CALIOP (right) for the nighttime portion of
the orbit of the 9 July 2007. The initial profiles corresponding to cloud contaminated data are filtered out. The
cloud-free data are averaged into the model’s horizontal and vertical resolutions for comparison to the simulated
R (z) profiles.
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Fig. 13. Extinction (km 1) and backscatter (km 1sr 1) coefficient by CHIMERE (left) and CALIOP (right) for the nighttime portion of the
orbit of the 9 July 2007. The CALIOP data are averaged into the model’s horizontal and vertical resolutions for comparison to the simulated
profiles.
Fig. 14. Attenuated Scattering Ratio by CHIMERE (left) and CALIOP (right) for the nighttime portion of the orbit of the 9 July 2007. The
initial profiles corresponding to cloud contaminated data are filtered out. The cloud-free data are averaged into the model’s horizontal and
vertical resolutions for comparison to the simulated R0(z) profiles.
may be related to a slight temporal shift in the emis-
sions and/or transport. The average maximum simulated R0
presents a correlation of 0.6 with the observed R0, a mean
bias of 1.12 and a RSME of 0.68.
For the 14 July 2007, the simulatedR0 show enhancements
around 3–4 km high above the southern portion of the orbit,
which is consistent with the large plume observed at 4 km.
Here again, the model strongly underestimates R0 and over-
estimates the vertical extent of the plume.
For the two time periods, the color ratios (Fig. 15 and
16) are underestimated in the model. Examining the first
event, the corresponding simulated effective radius (Reff)
also shown in Fig. 15 presents a maximum (⇠ 1.2–1.3 µm)
near the observed   0 peak, but at a higher altitude. As seen
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Fig. 15. Effective Radius and Color Ratio by CHIMERE (a, b) and Color Ratio CALIOP (c) for the nighttime portion of the orbit of the
9 July 2007. The initial profiles corresponding to cloud contaminated data are filtered out. The cloud-free data are averaged into the model’s
horizontal and vertical resolutions for comparison to the simulated R0(z) profiles.
Fig. 16. Same as Fig. 14, but for the nighttime portion of the orbit of the 14 July 2007.
in Fig. 17, it corresponds mostly to dust particles. However,
Reff provides information on the mean size of particles while
  0 strongly depends on the size distribution (cf. Fig. 5). For
instance, higher Reff values may be associated with lower   0
values (e.g., ⇠ 35  N compared to ⇠ 39  N values) when the
concentration in smaller size sections is higher. More specif-
ically, around ⇠ 35  N at the same altitude as the Reff peak,
the simulated size distribution is dominated by the 8th size
section. By inverting the concentration between the 8th and
the 7th, so that the total concentration remains unaltered, we
noticed an increase of 63.6% in   0 along with a 8.4% de-
crease in Reff. This suggests that although the mean size of
the particles and their localisation may well represented in
the model (consistent with the Angstro¨m exponent compar-
isons), a revision of the dust size distribution would be bene-
ficial for the   0 comparisons.
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Fig. 17. Scattering Ratio profiles by CALIOP and CHIMERE (left) for the nighttime portion of the orbit the
9 July 2007 and the corresponding CHIMERE concentration profiles per species (right).
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Fig. 17. Scattering Ratio profiles by CALIOP and CHIMERE (left) for the nighttime portion of the orbit the 9 July 2007 and the corresponding
CHIMERE concentration profiles per species (right).
The possible missing aerosol sources in the model (cf.
Sect. 6.2.1) could also be a cause of discrepancy between
the simulated and the observed color ratio.
The main discrepancy in the simulated transport is the ver-
tical extent of the plume. This overestimation in CHIMERE
may be due to the chosen vertical resolution, which decreases
to ⇠ 1 km in the free troposphere. The comparisons suggest
a need for a higher vertical resolution, in order to achieve
a better accuracy in terms of layer thickness, which could be
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beneficial to the model’s ability to reproduce transport and
vertical mixing of atmospheric constituents.
But the vertical diffusion parametrisation in the model
may also cause too large transport towards higher altitudes.
The R0 underestimation for the profile closest to the emis-
sions area may be attributed to an underestimation of the dust
emissions as we have also seen in the AOD comparisons.
The general features highlighted using comparisons to L1
observations are in consistency with the L2 comparisons.
However, in this case, we rely directly on the observed quan-
tity and we do not need to go back to any retrieval classifica-
tion or assumption.
7 Conclusions
In this paper, we presented the OPTSIM post-processing
tool, designed for a complete comparison of aerosol concen-
tration distributions calculated by chemistry transport mod-
els (CTM) to passive and active remote-sensing observa-
tions. By simulating the aerosol optical properties and col-
umn integrated parameters (e.g., AOD, Angstro¨m exp.) it al-
lows an evaluation of the horizontal and temporal distribu-
tions of aerosol compared to passive remote-sensing observa-
tions. Furthermore, by simulating lidar attenuated backscat-
tered profiles, the aerosol vertical structures in the model
simulations can be directly compared to calibrated Level 1B
CALIOP observations. Therefore, it allows additionally, an
evaluation of the vertical structure of aerosols and, as a result,
the evaluation of the vertical mixing and transport parametri-
sation in the model. Finally, by simulating color ratio pro-
files, it can identify problems related to the mean size and the
modelled size distribution of aerosols ratio while the contri-
bution of each species to the simulated lidar signal can also
be quantified and, therefore, can be used for the study of spe-
cific pollution events.
The methodology used and the requirements of the OPT-
SIM tool in terms of model output configuration are first de-
scribed. The validation of the simulator’s self-consistency is
then demonstrated on an academic case study. For two differ-
ent species (black carbon and dust), the main steps of the cal-
culation from simulated concentration profiles are detailed:
optical depth, attenuated backscattered profile, and finally at-
tenuated scattering ratio and color ratio profiles.
An application of this tool is presented for the evaluation
of the simulation by the CHIMERE CTM of two specific dust
events that took place in the Northwestern African region
during July 2007. Firstly, an analysis of these events is con-
ducted based on comparisons to the AERONET and MODIS
passive observations only. Then a comparison of the simu-
lated lidar profiles with CALIOP L1 and L2 observations is
undertaken. Since we are focusing only on aerosol plumes,
the data have to be cloud-filtered before they are averaged
on the same horizontal and vertical grid as the model for
comparison. The general structure of the dust plume is well-
simulated while the intensity of the examined events appears
underestimated. The model appears positively biased regard-
ing the thickness and the altitude of the plume, especially
near the emissions area. An assumption of a slight tempo-
ral shift in the emissions and/or transport can also be made
from the underestimated R0 values near the observed peak
and overestimated values over the Mediterranean sea. These
discrepancies may be partly attributed to the vertical mixing
parametrization which may have to be revised with the addi-
tion of finer altitude layers.
This work shows the additional information that can be
expected from the use of lidar observation for the analysis
of long-range transport events. However, due to their lim-
ited horizontal coverage, the complementary use of passive
remote-sensing observations is necessary for further valida-
tion of the emissions and horizontal transport pathways.
The OPTSIM tool described in this paper could be also
used as an observation operator in data assimilation studies,
coupled with a cloud signal/noise simulator. Furthermore, it
is designed to be model independent and can be adapted for
other CTMs. It can be provided upon request to any inter-
ested user.
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